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Vorwort  zur  ersten  Auflage. 


Dieses  Buch  ist  auf  Anregung  des  Herrn  Verlegers  entstanden.  Aber  ei-st  nach 
längerer  Überlegung  konnte  ich  mich  dazu  entschliessen,  an  die  Bearbeitung  eines 
Lehrbuches  der  Meteorologie  heranzutreten,  da  ich  mir  der  Schwierigkeiten  eines 
solchen  Unternehmens  gerade  in  einer  Periode  des  raschesten  Fortschrittes  der  zu 
behandelnden  Disziplin  und  vielfacher  in  Aussicht  stehender  Umgestaltungen  so  mancher 
der  noch  herrschenden  Theorien  voll  bewusst  war  (Herbst  1S98). 

In  der  That  ist  das  Buch  auch  über  den  ursprünglich  mit  dem  Herrn  Verleger 
vereinbarten  Umfang  eines  Lehrbuches  speziell  für  Hörer  von  Hoclischulen,  für  welches 
ein  Bedürfnis  mir  vorzuliegen  schien,  weit  hinausgewachsen,  und  ich  bin  dem  Herrn 
Verleger  zu  Dank  verpflichtet,  dass  er  diese  Überschreitung  gestattet  hat.  Sowie 
ich  an  die  Bearbeitung  der  einzelnen  Kapitel  geschritten  war,  fühlte  ich  sogleich 
die  Schwierigkeit,  mich  innerhalb  dieses  engen  Rahmens  zu  halten,  ohne  dabei  viel- 
fach auf  eine  umfangreichere  Darstellung  der  zu  behandelnden  Gegenstände  verweisen 
zu  können,  wozu  das  seiner  Zeit  sehr'  verdienstliche  Lehrbuch  von  E.  E.  Schmid  doch 
keineswegs  mehr  geeignet  war.  Ein  knapp  gehaltenes  Lehrbuch  kann  auch  auf  gerade 
in  Ausgestaltung  und  Umwandlung  begriffene  Theorien  keine  Rücksicht  nehmen  und 
muss  sich  auf  eine  klare  Darstellung  der  abgeschlossen  vorliegenden  Lehrsätze  be- 
schränken. Dies  schien  aber  zur  Zeit  eine  recht  undankbare  Aufgabe.  Die  Auf- 
stellung neuer  Anschauungen  ohne  Begründung  und  ohne  Hinweise  auf  die  sie  stützenden 
jüngsten  Beobachtungsergebnisse  oder  Spezialuntersuchungen  hielt  ich  für  nicht  statt- 
haft. Die  nötigen  Hinweise  aber,  wenngleich  nur  in  Form  von  kurzen  Citaten  unter 
dem  Haupttext  gegeben,  würden  letzteren  geradezu  erdrückt  haben. 

Der  Umstand,  dass  seit  40  Jahren,  d,  i.  seit  dem  Erscheinen  des  Lehrbuches 
der  Meteorologie  von  E.  E.  Schmid,  keine  vollständigere  Darstellung  des  Lehrgebäudes 
der  Meteorologie  mehr  versucht  worden  ist,  auch  nicht  in  einer  fremden  Sprache, 
sprach  gleichfalls  zu  gunsten  eines  etwas  umfangreicheren  Lehrbuches.  Auch  von 
Seite  jener  Fachkollegen,  denen  ich  meine  Bedrängnisse  angesichts  des  ursprünglichen 
Vorhabens  mitteilte,  fand  ich  eine  lebhafte  moralische  Unterstützung  und  Beruhigung 
bei  der  Überschreitung  desselben. 

Nur  bei  dem  mathematisch-physikalischen  Anhang  habe  ich  mich  innerhalb  des 
ui-sprtinglichen  Planes  gehalten,  da  ja  das  noch  ziemlich  neue  vortreffliche  Lehrbuch 
der  Meteorologie  von  A.  Sprung  allen  jenen,  welche  sich  spezieller  in  den  rein  theore- 
tischen Teilen  der  Meteorologie  unterrichten  wollen,  empfohlen  werden  konnte. 

Aber  auch  bei  dem  grösseren  Umfange,  den  die  Darstellung  der  Meteorologie 
tu  diesem  Buche  angenommen  hat,   war   ich  doch  bestrebt,   mich  auf  das  wichtigste 
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und  nötigste  zu  beschränken,  und  dabei  das  in  Kürze  Mitgeteilte  dui^ch  reichliche 
Litt^raturangaben  zu  vervollständigen  und  zu  ergänzen.  Dass  trotzdem  das  vor- 
liegende Buch  einen  so  grossen  Umfang  angenommen  hat,  obgleich  ich  alle  grösseren 
tabellarischen  Zusammenstellungen  (z.  B.-  Mittelwerte  der  Temperatur,  des  Luftdruckes 
und  der  anderen  meteorologischen  Elemente,  wie  selbe  in  dem  Buche  von  Schmid  sich 
finden)  vennieden  habe,  zeigt  nur.  welchen  Umfang  und  welche  Vertiefung  die  mete- 
orologischen Kenntnisse  gewonnen  haben  seit  der  Zeit,  wo  E.  E.  Schmid  sein  um- 
fassendes Lehrbuch  bearbeitet  hat  (erschienen  IS 60).  Die  Mitteilung  sicher  gestellter 
Beobachtungsergebnisse  suchte  ich  thunlichst  reichlich  zu  gestalten,  denn  sie  sind  das 
Bleibende,  bilden  die  Grundlage  für  weitere  Induktionen  und  weisen  auch  den  künftigen 
Theorien  ihre  Wege.  Für  den  Physiker  und  Mathematiker,  der  Neigung  hat  die 
Theorien  der  Meteorologie  weiter  zu  fördern,  dürfte  das  vorliegende  Buch  manche 
Anhaltspunkte  gewähren  und  zur  Orientierung  dienen.  Man  kann  nicht  ver- 
langen, dass  der  Theoretiker  Zeit  finde  und  sich  die  Mühe  nehmen  möge,  die  ausser- 
ordentlich reiche  sehr  zerstreute  Litteratur  der  Meteorologie  selbst  zu  sichten,  und 
das  für  ihn  wesentlich  und  förderlich  Scheinende  darin  aufzuspüren.  Eine  bequeme 
Übersicht  der  Thatsachen  dürfte  daher  manchen  der  Mühe  ergebnisloser  Spekulationen 
und  Berechnungen  überheben. 

Ich  war  dabei  bestrebt  auch  auf  jene  Beobachtungsergebnisse  aufmerksam  zu 
machen,  die  keiner  der  herrschenden  Theorien  entsprechen  und  so  Anregung  geben 
zu  weiteren  Forschungen  über  deren  Zusammenhang  mit  schon  ergründeten  Er- 
scheinungen. 

Einer  gewissen  Uugleichmässigkeit  der  Behandlung  der  vei-schiedenen  Gruppen 
von  meteorologischen  Erscheinungen,  sowie  mancher  Unterlassungen  bin  ich  mir  wohl 
bewusst.  So  habe  ich  die  Witterungsprognosen  und  was  damit  zusammenhängt,  nicht 
behandelt.  Es  liegen  ja  darüber  vortreffliche  kurzgefasste  Werke  vor  wie  jene  v  o  n 
Bebber,  Börnstein,  Scott  und  Abercromby  (letzteres  auch  in  deutscher  Be- 
arbeitung von  Fern t er).  Auch  die  Witterungsperioden  und  verwandtes  wurde  nur 
kurz  erörtert,  soweit  sie  allgemeine  Gesichtspunkte  eröffnen.  Der  Umfang  des  Buches 
hatte  sich  dem  zulässigen  Masse  schon  zu  sehr  genähert  und  die  Erscheinungen 
des  Gewitters,  der  Hagelwetter  und  der  lokalen  Wirbelstürme  (Tromben,  Tornados) 
schienen  zur  Zeit  eine  etwas  eingehendere  Behandlung  zu  erfordern. 

Für  die  kritische  Beurteilung  des  Inhaltes  des  vorliegenden  Buches  scheint  es 
zweckmässig  anzuführen,  dass  dasselbe  zwischen  Herbst  IS98  und  August  1900  in 
dem  der  Meteorologie  gewidmeten  Räume  des  physikalischen  Institutes  in  Graz  ent- 
standen ist,  von  wo  es  deshalb  auch  datiert  werden  mag.  Das  Manuskript  wurde 
Ende  August  complet  dem  Herrn  Verleger  eingeliefert,  die  Korrektur  zwischen 
November  1900  und  August  1901  gab  aber  noch  Gelegenheit  die  jeweilig  wichtigsten 
neuen  Foi-schungen  soweit  zu  berücksichtigen,  dass  der  Text  des  Buches  mit  denselben 
in  keinen  Widerspruch  gerät. 

So  empfehle  ich  schliesslich  diesen  Versuch  einer  Darstellung  der  wichtigsten 
Ergebnisse  der  meteorologischen  Forschungen  bis  zum  Ende  des  19.  Jahrhunderts 
einer  wohlwollenden  Aufnahme. 

Physikalisches  Institut  der  Universität  Graz, 
Spätsommer   1900. 

J.  Hanu. 


Vorwort  zur  zweiten  Auflage. 


\\  ie  ich  in  dem  Vorwort  zur  ersten  Auflage  dieses  Lehrbuches  ausgeführt  habe, 
ist  Darstellung  und  Umfang  desselben  hauptsächlich  durch  den  Umstand  diktiert 
worden,  dass  seit  dem  Lehrbuche  von  Schmid  aus  dem  Jahre  IS60  keine  etwas  um- 
fassendere Bearbeitung  der  neueren  Ergebnisse  der  meteorologischen  Forschungen 
geleistet  worden  war.  Ich  sah  mich  daher  genötigt,  diese  Ergebnisse  etwas  eingehen- 
der mitzuteilen  und  reichliche  Litteraturnachweise  zu  geben,  welche  namentlich 
für  die  Fachleute  bestimmt  waren,  für  welche  das  im  Texte  gebotene  noch  nicht  zu- 
reichend gewesen  wäre. 

Das  Buch  scheint  bei  dem  regen  Interesse  der  Jetztzeit  für  die  meteorologischen 
Erscheinungen  einem  Bedürfnis  entgegengekommen  zu  sein,  da  es  in  unerwartet 
kurzer  Zeit  vergriffen  war. 

Bei  der  Herstellung  der  neuen  Auflage  konnte  der  ursprünglichen  Absicht 
durch  mein  Lehrbuch  einem  weiteren  Kreise  von  Lesern  die  Ergebnisse  meteorolo- 
gischer Forschungen  zu  vermitteln,  nun  leichter  entsprochen  werden,  da  jetzt  eine  um- 
fassendere, durch  reichliche  Litteraturnachweise  unterstützte  Darstellung  aus  letzter 
Zeit  schon  vorlag,  auf  welche  der  Fachmann  jederzeit  zurückzugreifen,  in  der  Lage 
ist.  Ein  Teil  des  schwerfälligen  Ballastes  von  Litteraturnachweisen  und  manche 
untergeordnetere  Detailergebnisse  konnten  nun  unbeschadet  wegbleiben,  die  Darstellung 
gekürzt,  der  Umfang  des  Buches  verkleinert  und  trotzdem  alle  neu  zugewachsenen 
Forschungsergebnisse  in  knapper  Form  aufgenommen  werden.  Der  wesentliche  In- 
halt hat  bei  der  Kürzung  keine  Einbusse  erlitten,  dagegen  konnte  manches  klarer 
und  bestimmter  ausgedrückt  und  angeordnet  werden,  da  ja  eine  zweite  Auflage  für 
den  Verfasser  immer  den  Vorteil  des  erlangten  freieren  Überblicks  über  die  ganze 
Materie  und  leichtere  Scheidung  des  wesentlicheren  von  dem  minder  wichtigen  darbietet. 

Die  Fertigstellung  der  ersten  Auflage  dieses  Lehrbuches  fiel  mit  dem  Schlüsse 
des  Jahrhunderts  zugleich  in  eine  Übergangsperiode  für  die  Meteorologie.  Es  genügt 
in  dieser  Beziehung  bloss  zu  erwähnen,  dass  damals  gerade  das  epochemachende 
Werk  über  die  Ergebnisse  der  Berliner  wissenschaftlichen  Luftschiffahrten  erschienen 
war.  In  die  folgende  Zeit  fallen  die  internationalen  Ballonaufstiege  an  Termintagen, 
die  zahlreichen  Drachenaufstiege  zu  Berlin  und  auf  dem  Blue  Hill,  dann  die  Ergebnisse 
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der  Ballons  sondes  von  Teisserenc  de  Bort  und  die  Publikation  der  Ergebnisse  der 
internationalen  Wolkenbeobachtungen,  durch  welche  die  bisher  herrschenden  Ansichten 
sowohl  über  die  mehr  localeLuftcirculation  in  denCyclonen  und  Anticyclonen,  als  auch  über 
die  allgemeine  Circulation  der  Atmosphäre  wesentliche  Änderungen  erfahren  haben. 
Die  vorliegende  zweite  Auflage  meines  Lehrbuches  konnte  diesen  neuen  Forschungen 
schon  volle  Berücksichtigung  angedeihen  lassen.  Auch  die  Litteratumachweise  der 
jüngsten  Zeit  sind  vollständiger  aufgenommen  worden,  so  dass  auch  in  dieser  Be- 
ziehung die  zweite  Auflage  die  erste  ergänzt.  Der  Kürze  halber  wird  dabei  viel- 
fach nur  auf  die  Meteorologische  Zeitschrift  verwiesen,  wo  die  vollen  Titel  der 
Werke  (Abhandlungen)  und  deren  Hauptinhalt  zu  linden  sind. 

Das  mathematisch-physikalische  Schlusscapitel  ist  fast  unverändert,  nur  verbessert, 
in  diese  Auflage  herübergenommen  worden,  um  für  den  Gebrauch  des  Buches  an 
Hochschulen  nach  wie  vor  einen  kurzen  Leitfaden  der  wichtigsten  Theorien  zu  liefern. 

Neue  und  hoffentlich  willkommene  Beigaben  zu  dieser  Auflage  sind: 
1.  Eine  Tabelle  der  mittleren  Monats-  und  Jahrestemperaturen  von  143  Orten  auf 
der  Erdoberfläche,  nach  den  neuesten  Publikationen  zusammengetragen,  z.  Th.  erst 
von  mir  neu  berechnet.  2.  Eine  kleinere  Tabelle  der  mittleren  Monats-  und  Jahres- 
summen des  Regeufalls  an  bekannteren  Orten,  namentlich  an  den  Hauptorten  der  ver- 
schiedenen Länder.  3.  Eine  Dampfdrucktabelle  mit  Angabe  des  Gewichtes  gesättigten 
Wasserdampfes  in  einem  Kubikmeter  bei  verschiedenen  Temperaturen.  Dieselbe  wird 
sich  vielfach  praktisch  nützlich  erweisen.  4.  Eine  kleine  Tabelle  der  „barometrischen 
Höhenstufen".  Dieselbe  gestattet  durch  einfache  Multiplikationen  oder  Divisionen 
einerseits  die  Seehöhen  aus  abgelesenen  Barometerständen  zu  berechnen,  anderseits 
beobachtete  Barometerstände  bequem  auf  das  Meeresniveau   zu  reduzieren. 

Aussee,  September  1905. 

J.  Hann. 
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Einleitung. 


Meteorologie.  Begriff  und  Abgrenzung  derselben  gegen  die  Klima- 
lologie.  — Die  Meteorologie  ist  die  Lehre  von  den  Erscheinungen  in  der  Lufthülle 
der  Erde,  in  der  „Atmosphäre"  (deshalb  auch  Atmosphärologie  genannt).  Die  über  der 
Erdoberfläche  in  der  Luft  auftretenden  Erscheinungen  wurden  im  Altertume  ingesamt 
Meteore  genannt.  Jetzt  bezeichnen  wir  mit  diesem  Worte  nur  noch  die  Stern- 
schnuppen und  Feuerkugeln,  jene  in  die  Erdatmosphäre  von  aussen  eindringenden 
kleinen  Himmelskörper,  die  in  derselben  glühend  und  leuchtend  werden,  welche  als  ausser- 
irdischen  Ursprungs  in  das  Gebiet  der  Astronomie  verwiesen  werden.  Desgleichen 
werden  die  Erscheinungen  des  Zodiakallichts  und  der  Polarlichter  (letztere  eigentlich 
mit  Unrecht)  als  nicht  dem  Gebiet  der  Meteorologie  angehörig  betrachtet  und  (vorläufig 
noch)  bei  Seite  gelassen. 

Kämtz  hat  in  seinem  Lehrbuche  der  Meteorologie  (1830 — 1836)  ein  Kapitel 
über  die  Meteore  und  Feuerkugeln  *),  weil  es  noch  nicht  erwiesen  war,  dass  sie  von 
aussen  zur]  Erde  gelangen,  und  Aristoteles  behandelte  auch  noch  die  Kometen 
in  seiner  Meteorologie,  weil  er  meinte,  dass  dieselben  in  geringer  Entfernung  von  der 
Erde  schweben  und  durch  „Ausdünstungen"  derselben  erzeugt  würden. 

Nur  die  sogenannten  „Hydrometeore"  sind  noch  der  Meteorologie  geblieben,  mit 
welchem  Namen  man  oft  die  Gesamtheit  jener  Erscheinungen  in  der  Atmosphäre  be- 
zeichnet, welche  dem  Wasserdampfgehalte  derselben  ihre  Entstehung  verdanken. 

In  dem  vorliegenden  Buche  erfährt  die  Meteorologie  eine  weitere  Einschränkung 
des  Inhalts  dadurch,  dass,  wie  dies  jetzt  auch  zumeist  geschieht, ^die  rein  optischen  Er- 
scheinungen in  der  Atmosphäre  (Regenbogen,  Höfe  und  Ringe  um  Sonne  und  Mond, 
Luftspiegelung  usw.)  nicht  behandelt  werden.  Diese  Erscheinungen  stehen  in  keinen 
so  engen  Beziehungen  zu  dem  Hauptinhalt  der  Meteorologie,  daß  ihre  Ausscheidung  eine 
fühlbare  Lücke  in  der  Darstellung  entstehen  Hesse,  während  sie  anderseits  zu  einer 
einigermassen  befriedigenden  Behandlung  ein  Herbeiziehen  zahlreicher  optischer  Lehr- 
sätze und  umständlichere  mathematische  Entwicklungen  benötigen  würden,  welche  in 
keinem  Verhältnis  zu  ihrer  meteorologischen  Wichtigkeit  steht.  Da  jetzt  ein  vor- 
zügliches Lehrbuch  der  optischen  Meteorologie  vorliegt,  so  muss  die  Ausscheidung  der- 
selben aus  diesem  Buche  um  so  mehr  gerechtfertigt  erscheinen  2). 


1)  Lehrbach  der  Meteorologie  von  Lud.  Fried.  Kämtz.  Der  KI.  Band  (Halle  1836)  be- 
handelt die  optischen  Erscheiaungen  der  Atmosphäre,  Problematische  Erscheinangen,  Höhenrancb, 
Sternschnappen,  Meteorsteine,  and  den  Magnetismas  der  Erde,  namentlich  das  Nordlicht. 

2)  J.  M.  Pernter:  Meteorologische  Optik     Wien,  Wilh.  Braumüller  1903. 
Bann,  Meteorologie.  1 


2       I.    Die  AtmoEpbfiie  im  aUg^meiiKD,  ihre  Erstrcekung,  Ausdehnung  und  Beschaffenheit. 

Man  unterscheidet  ferner  zwischen  der  Meteorologie  im  engeren  Sinne  und  der 
Elimatologie.  Nur  die  erstere  wird  im  vorliegenden  Buche  behandelt.  Unter 
Klimatologie  verstehen  wir  die  Lehre  von  dem  durchschnittlichen  Verlaufe  der 
Witterungserscheinungen,  oder  von  den  mittleren  Zuständen  der  Atmosphäre  an  den 
verschiedenen  Punkten  der  Erdoberfläche,  namentlich  in  ihren  Beziehungen 
zu  dem  organischen  Leben.  Wenn  man  die  Klimatologie  als  geographische 
Meteorologie  bezeichnen  möchte,  so  würde  dies  zwar  durchaus  keine  ganz  zutreffende 
Definition  sein,  aber  doch  einen  Fingerzeig  für  die  Abgrenzung  ihres  Gebietes  gegen 
die  Meteorologie  im  engeren  Sinne  geben.  Die  Klimatologie  ist  der  mehr  praktische 
und  geographische  Teil  der  Meteorologie  (im  weiteren  Sinne),  sie  gewinnt  ihre  Er- 
kenntnisse zumeist  mittelst  statistischer  Methoden,  während  die  Meteorologie  im  engeren 
Sinne  ein  Zweig  der  Physik  ist,  ihre  Lehrsätze  zumeist  der  Anwendung  physikalischer 
Methoden  verdankt.  Eine  scharfe  Trennung  beider  Wissensgebiete  ist  übrigens  nicht 
möglich,  beide  sind  in  ihren  Lehren  und  in  der  Begründung  derselben  häufig  auf 
einander  angewiesen. 

I.  Die  Atmosphäre  im  allgemeinen,  ihre  Erstreckimg,  Ausdehnung  und 

Beschaffenheit. 
A.  Die  Htfhe  der  Atmosphäre. 

Dieselbe  ist  nicht  genauer  bestimmbar.  Aus  den  Gasgesetzen  folgt  mit  grösster 
Wahrscheinlichkeit,  dass  die  Erdatmosphäre  keine  eigentliche  Grenze  hat,  sondern 
allmählich  in  den  mit  den  leichtesten  Gasen  in  höchster  Verdünnung  erfüllten  inter- 
planetarischen Kaum  übergeht').  Die  der  Erde  wirklich  angehörende  Atmosphäre 
kann    aber    nur   bis    zu    jener    Entfernung    reichen,     wo   die   Anziehungskraft   der 


ll  Man  gelangt  von  den  verschied en st en  Ausgangspunkten  einer  Überlegung  stets  zu  dem 
Schlüsse,  dass  es  keine  eigentliche  Grenze  der  Atmosphäre  geben  kann,  und  dass  auch  ausserhalb 
der  Atmosphäre  der  Baum  mit  Gasen  in  höchster  Verdünnung  erfüllt  sein  muss.J 

In  einem  leeren  unbegrenzten  Baume  kann  eine  endliche  Gasmasse  keinen  Gleichgewichts- 
zustand annehmen,  sondern  muss  sich  durch  eine  stetig  mit  der  Zeit  abnehmende  Dichte  im  Baume 
yerlieren.  Poisson  gelangte  zu  dem  gleichen  Besultate,  nahm  jedoch,  um  dieser  Konsequenz  zu 
entgehen,  die  obersten  Schichten  der  Atmosphären  flüssig  an.  Betrachtet  man  aber  die  Verdunstung 
als  eine  allgemeine  Eigenschaft  der  Materie  oberhalb  des  absoluten  Nullpunktes,  so  würden  auch 
die  grössten  endlichen  Massen  im  unbegrenzten  Baume  sich  verflüchtigen  müssen.  (Zöllner:  Über 
die  Natur  der  Kometen.     Leipzig  1872.     II.  Abechnitt:  Über  die  Stabilität  kosmischer  Massen.) 

Aus  der  kinetischen  Gastheorie  ergiebt  sich  die  Folgerung,  dass  stets  einzelne  Gasmoleküle 
die  Atmosphären  der  Planeten  verlassen  müssen,  sobald  ihre  Geschwindigkeit  zufällig  so  gross  wird, 
dass  sie  die  Attraktion  derselben  überwinden.  Nach  den  Gesetzen  der  Wahrscheinlichkeit  muss  es 
aber  unter  den  Molekülen  eines  Gases  immer  einige  geben,  welche  die  dazu  nötige  Geschwindigkeit 
erlangt  haben,  aber  umgekehrt  auch  solche,  welche  nicht  genügend  Echnell  sind,  um  auch  den 
kleinsten  Himmelskörper  zu  verlassen.  Kein  Planet  kann  lim  leeren  Baume)  theoretisch  eine 
absolut  permanente  Atmosphäre  haben,  und  keiner  kann  sie  ganz  verloren  haben.  Wenn  die  Zahl 
der  Moleküle  mit  der  genügenden  Geschwindigkeit  sehr  klein  geworden  ist,  dann  kann  die  Atmo- 
sphäre thatsächlich  als  fast  permanent  betrachtet  werden.  Für  diejenigen  Gase,  welche  ein  ge* 
ringes  spezifisches  Gewicht  haben  und  deshalb  eine  grössere  mittlere  Geschwindigkeit  (die  Dichte 
des  Sauerstoffs  O  ist  16  gegen  Wasserstoff'  H  ,  die  mittlere  Weglänge  des  Moleküls  JI  ist  deshalb 
viermal  grösser),  ist  die  Wahrscheinlichkeit  grösser,  dass  einzelne  Moleküle  zufällig  die  ausserordent- 
liche Geschwindigkeit  erreichen ,  welche  zum  Verlassen  der  Atmosphäre  nötig  ist.  Es  entweichen 
daher  von  diesen  Gasen  mehr,  als  von  den  dichteren  Gasen.  Dieser  Prozess  wird  im  Laufe  der  Zeit 
der  Atmosphäre  eines  Planeten  von  bestimmter  Masse  und  Attraktionskraft  alle  Gase  entziehen,  deren 
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Erde  die  mit  der  Entfernung  zunehmende  Fliehkraft  der  Erd-Eotation  noch  über 
wiegt  1). 

Wir  können  nur  die  Frage  beantworten,  aus  welcher  Höhe  über  der  Erdober- 
fläche uns  noch  eine  direkte  Kunde  von  dem  Vorhandensein  der  Atmosphäre  zukommt, 
und  solche  Kunde  bringen  uns  gewisse  Lichterscheinungen  innerhalb  der  Atmosphäre. 

1.  Dämmerungsbeobachtungen.  Der  älteste  Versuch  einer  derartigen 
Bestimmung  der  Höhe  der  Erdatmosphäre  durch  den  arabischen  Astronomen  Alhazen 
(im  12.  Jahrhundert)  stützte  sich  auf  die  Beobachtung  des  Verschwindens  des  von 
der  Atmosphäre  reflektierten,  direkten  Sonnenlichtes  unter  dem  Horizont  nach  Sonnen- 
untergang, also  auf  die  Bestimmung  des  Endes  der  Dämmerung.  Diese  Methode  ist 
seither  öfter  angewendet  worden.  Man  nahm  früher  gewöhnlich  an,  dass  das  Ende 
der  (sogenannten  astronomischen)  Dämmerung  eintritt,  wenn  die  Sonne  18®  unter  den 
Horizont  hinabgesunken  ist.  In  letzterer  Zeit  ist  dieser  Depressionswinkel  der  Sonne 
durch  häufigere  und  sorgfältige  Beobachtungen  genauer  zu  bestimmen  versucht  worden. 
Man  fand  dafür  den  Betrag  von  rund  16  ^  im  Mittel  (J.  Schmid  in  Olmütz  und 
Athen  15.9  ö,  He  11  mann  in  Südspanien  15.6^,  B  ehr  mann  im  tropischen  Atlan- 
tischen Ozean  15.6®,  früher  schon  Bravais  in  Frankreich  16®).  Nach  einer  ersten  an 
genäherten  Rechnung  findet  man  daraus  die  Höhe  der  äussersten  lichtreflektierenden 
Schichten  der  Atmosphäre  zu  63  km. 

Wie  leicht  einzusehen,  wird  man  auf  diesem  Wege  die  Höhe  der  Atmosphäre 
um  so  grösser  finden,  je  reiner  die  untersten  Luftschichten  sind  und  je  mehr  Licht 
reflektierende  Partikelchen  die  höchsten  Schichten  enthalten.  So  fand  Schmid  in 
Athen  den  Depressionswinkel  der  Sonne  im  Winter  (Nov.- Jan.)  11  A%  im  Sommer 
(Juni-Juli)  dagegen  15.3®,  woraus  nach  einer  angenäherten  Rechnung  die  Höhe  der 
Atmosphäre  im  Winter  sich  zu  74  km,  im  Sommer  zu  57  km  ergeben  würde. 

In  dem  trockeDen  und  beissen  Sommer  von  Athen  sind  die  unteren  Luftschichten  stark  durch 
Staub  getrübt,  in  der  Regenzeit  des  Winters  aber  sind  sie  viel  durchsichtiger.  Andererseits  haben 
die  prachtvollen  abnorm  lang  andauernden  Dfimmerungen  im  Herbste  1883  und  im  Winter  1883/84 
nach  der  grossen  Eruption  des  Krakatau  betriesen,  wie  sehr  die  Hchtreflektierende  Kraft  der  Atmo- 
sphäre durch  die  in  sehr  grosse  Höhen  (über  30  km)  gelangten  feinsten  Zerstäubungsprodukte  glas- 
artiger Laven  und  die  Eondensationsprodukte  Tulkanischer  Dämpfe  gesteigert  werden  kann. 

2)  Leuchtende  Wolken.  Seit  dem  Januar  1885  ist  man  auf  zur  Zeit  des 
längsten  Tages  am  Nordhimmel  noch  um  Mitternacht  sichtbare  helle  Wolken  auf- 
merksam geworden.  Dieselben  zeigen  sich  auf  der  nördlichen  Hemisphäre  von  Mai 
bis  Ende  Juli,  auf  der  südlichen  Hemisphäre  im  Dezember,  in  höheren  Breiten, 
Diese  leuchtenden  Wolken  sind  namentlich  von  Josse  (Berlin)  genauer  beobachte^ 
worden.  Gleichzeitige  photographische  Aufnahmen  (1889)  von  drei  um  35  und  70  km 
entfernten  Stationen  gestatteten,  aus  den  dabei  sich  ergebenden  parallaktischen  Ver- 
schiebungen der  Himmelsörter  solcher  leuchtender  Wolken,  deren  Höhe  zu  83  km  zu 
berechnen. 


Dichte  unterhalb  einer  gewissen  Grenze  liegt.  Die  Geschwindigkeit,  die  nötig  ist,  um  die  Erde  su 
▼erlassen,  mnsa  fünfmal  grösser  sein  als  jene,  die  zum  Verlassen  des  Mondes  nötig  ist,  da  das 
Potential  der  Erde  25  mal  grdsser  ist,  als  das  des  Mondes.  Deshalb  kann  der  Mond  nur  eine  kaum 
merkliche  Atmosph&re  haben,  und  sind  auch  aus  der  Erdatmosphäre  die  leichtesten  Gase,  wie 
Wasserstoff,  Helium  ganz  oder  fast  ganz  entwichen. 

1)  Aus  dem  Gleichgewicht  zwischen  Centrifvga] kraft  und  Fliehkraft  berechnet  sich  diese  Grenze 
am  Äquator  zu  6,6  Erdhalbmessem.  M.  v.  Smoluchowski  findet  den  Äquatorialradius  der 
Atmosphäre  zu  42000  Kilometer,  den  Polarradius  zu  28000.  Physik.  Zeitsch.  II.  S.  307. 
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3)  Polarlichter.  Die  so  häufig  versuchten  Messungen  der  Höhe  der  Nord- 
lichter liefern  gleichfalls  Ergebnisse  zur  Beurteilung  der  Höhe,  bis  zu  welcher  sich 
die  Erdatmosphäre  mindestens  erstrecken  muss.  Nach  den  neueren  Nordlichtbeobach- 
tnngen  und  Messungen  an  den  internationalen  Polarstationen  1883 — 84  unterliegt  es 
wohl  keinem  Zweifel  mehr,  dass  die  Polarlichter  auch  in  geringen  Höhen  über  der 
Erdoberfläche  auftreten  können,  Paulsen  bestimmte  die  Höhe  derselben  in  Grönland 
zwischen  1  und  68  km.  Die  grössten  gemessenen  Höhen,  denen  hier  die  grösste  Be- 
deutung zukommen  würde,  sind  leider  auch  die  unsichersten.  Für  die  grossen  Nord- 
lichter fand  Tromholt  76  bis  164  km,  im  Mittel  von  18  der  besten  Bestimmungen 
113  km.  Gyllenskiöld  giebt  folgende  Zusammenstellung  von  Messungsergebnissen : 
Bravais  227  km  (145  Beob.)  und  100  km  (5),  Newton  209  (28),  Fearnley  176(16), 
Nordenskiöld  179  (60),  Gyllenskiöld  58  km  (346),  letzterer  glaubt  im  Mittel 
rund  110  km  für  die  Höhe  der  Nordlichterscheinungen  ansetzen  zu  dürfen.  Ekama 
fand  dieselbe  aus  seinen  Beobachtungen  im   Earischen  Meer   im  Mittel    zu  210  km. 

Man  kann  also  wohl  mit  Bestimmtheit  sagen,  dass  die  Nordlichterscheinungen 
noch  mindestens  in  200  km  Höhe  über  der  Erdoberfälche  auftreten,  ihr  gewönlicher 
Sitz  aber  in  etwa  60  km  Höhe  zu  suchen  ist. 

4)  Sternschnuppen.  Das  Aufleuchten  (Glühend werden)  der  kleinen  Himmels- 
körper, sobald  dieselben  mit  ihrer  planetarischen  Geschwindigkeit  in  unsere  Atmo- 
sphäre eintreten,  giebt  uns  ebenfalls  Kunde  aus  den  höchsten  Schichten  derselben. 
Gleichzeitige  Beobachtungen  derselben  Sternschnuppen  von  entfernten  Standpunkten 
führen  zur  Kenntnis  der  dadurch  bedingten  Verschiebung  der  Erscheinungsorte  der- 
selben am  Himmel,  und  aus  diesem  Winkel  (Parallaxe)  und  der  Entfernung  der  Be- 
obachtungsorte lässt  sich  die  Höhe  des  Erscheinungsortes  bestimmen.  Derartige  Be- 
obachtungen der  August-Meteore  1867  von  selten  der  Berliner  Sternwarte  ergaben 
im  Mittel  der  sichersten  Bestimmungen  für  das  erste  Aufleuchten  die  Höhe  von  180  km 
(Verlöschen  80  km),  die  Beobachtungen  von  Weiss  (Wien),  Newton  (Amerika)  und 
Heis  (Münster)  ergaben  110  km.  Das  Mittel  von  10  extremen,  aber  verlässlich  er- 
scheinenden Höhen  ist  rund  300  km.  Denning  (Bristol)  ist  der  Ansicht,  dass  Höhen 
des  ersten  Aufleuchtens  von  mehr  als  240  km  sehr  selten  sind,  doch  ergaben  ihm 
selbst  9  unter  26  Meteoren  eine  mittlere  Höhe  des  ersten  Aufleuchtens  von  200  km, 
des  Verschwindens  von  130  km.  Als  Mittel  zahlreicher  Beobachtungen  nimmt  er  an: 
Sternschnuppen   130  km,  Feuerkugeln  110  km. 

Aus  den  mitgeteilten  Beobachtungen^)  lässt  sich  der  allgemeine  Schluss  ziehen, 
dass  die  Erdatmosphäre  noch  in  200 — 300  km  Abstand  von  der  Erdoberfläche  eine 
Dichte  besitzt,  welche  zu  verschiedenen  optischen  Erscheinungen  Veranlassung  geben  kann. 


1)  See  in  Washington  berechnet  auR  dem  Verschwinden  der  blauen  Farbe  dee  Himmels  nach 
Sonnenuntergang  bei  ganz  heiterem  Himmel  die  Höhe  der  licht re Sedierenden  Schicht  zu  214  km. 

Die  folgende  Beobachtung  gehört  einer  ganz'anderen  Klasse  von  Zeugnissen  für  die  grosse 
Höhe  der  Erdatmosphäre  an,  als  die  bisher  angeführten,  ist  aber  etwas  unsicher.  Boeddicker 
fand  bei  der  Mondfinsternis  vom  23.  Jan.  1883,  dass  die  Mondstrahlung  sicher  schon  3  Minuten 
(vielleicht  schon  15  Min.)  vor  dem  Eintritt  des  Erdschattens  in  den  Mond  merkbar  abnahm,  was 
dem  vorausgegangenen  Eintritt  des  Schattens  der  Lufthülle  der  Erde  zugeschrieben  werden  muss^ 
Daraus  würde  sich  ergeben,  dass  die  atmosphärischen  Schichten  schon  in  mehr  als  300  km  Ab. 
gtand  von  der  Erdkugel  die  Strahlen  der  Sonne  so  kräftig  auffangen,  dass  dies  in  der  verminderten 
Bückstrahlung  des  Mondes  merkbar  wird. 
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B.  Die  Zasammensetziiii^  der  Atmosphttre. 

Die  atmosphärische  Luft  ist  ein  Gemenge  von  Stickstoff,  Sauerstoff,  Argon, 
Wasserdampf  und  Kohlensäure.  Dazu  kommen  nach  den  neueren  Untersuchungen 
noch  eine  sehr  geringe  Menge  Wasserstoff  und  die  von  Eamsay  entdeckten  soge- 
nannten Edelgase:  Neon,  Helium,  Krypton  und  Xenon,  die  in  ganz  ausserordentlich 
kleinen  Mengen  in  der  atmosphärischen  Luft  vorkommen.  Alle  diese  Gase  spielen 
bei  den  meteorologischen  Erscheinungen  keine  Rolle  mit  Ausnahme  des  Wasser- 
dampfes, weil  sie  hei  atmosphärischen  Temperaturen  stets  gasförmig  bleiben  und  auch 
stets  und  überall  in  einem  sehr  konstanten  Verhältnis  zu  einander  vorhanden  sind. 
Ausser  dem  Wasserdampf,  dem  die  „Hydrometeore"  ihre  Entstehung  verdanken,  ge- 
winnt nur  noch  die  Kohlensäure  dadurch  eine  Bedeutung  für  die  Meteorologie,  daß 
sie  die  Wärmeausstrahlung  des  Erdkörpers  gegen  die  Himmelswärme  durch  ihre  er- 
hebliche Absorption  vermindert. 

Die  Zusammensetzung  der  trockenen  Luft  wurde  bis  in  die  neueste  Zeit  so  an- 
genommen: Stickstoff  79,  Sauerstoff  21,  Kohlensäure  0.03  Volumprozente  (C^e- 
wichtsprozente  N  77,  0  23),  Rayleigh  und  Ramsay  haben  aber  (1894)  gefunden, 
dass  der  atmosphärische  Stickstoff  ein  Gemenge  von  chemisch  reinem  Stickstoff  und  einem 
anderen  demselben  sehr  verwandten  aber  schwereren  elementaren  Gase,  dem  Argon 
besteht,  später  wurde  auch  das  terrestrische  Helium  ^)  (1895)  und  (1898)  das  Neon, 
Krjrpton  und  Xenon  gefunden. 

Die  ZuFammensetzung  der  trockenen  AtmoBphäre  an  der  Erdoberfläche  kann  jetzt  folgender- 
maasen  angenommen  werden: 

Argon        KohlenFfiure        Wasserstoff        Neon        Helium 
19.82  22.01  1.00  9.91  1.97 


Gaa 

Stickstoff 

Sauerstoff 

Dichte») 

13.92 

15.94 

Siedepunkt 

bei  760  mm 

—  194 

—  182.5 

Volampros. 

78.03 

20.99 

-  186  —  80  —  252.5        —  250  ?  ? 

0.94  0  03  [O.Ol  0.0015    : 0.00015 

Die  Qnantitftten  der  letzten  drei  Gase  sind  nnr  genähert  geschätzt.  Krypton  nnd  Xenon  sind  so 
selten'),  das«  sie  hier  weggelassen  worden  sind.  Es  sind  die  schwersten  Gase,  Krypton  Dichte 
40.8  (0—16),  Xenon  rnnd  64,  Siedepunkte  —  152  nnd  —  109.  Helium  ist  noch  nicht  Terflüsaigt 
worden. 

Der  Wasserdampf  kommt  in  so  variabler  Menge  in  der  Luft  vor,  daß  er 
oben  wegbleiben  musste.  Seine  Menge  schwankt  zwischen  4  und  fast  0  Volumpro- 
zente bei  den  tiefsten  Kältegraden  des  Polarwinters.  ^) 

Die  Kohlensäure,  COj,  ist  dagegen  in  der  Luft  in  sehr  konstanter  Menge 
anzutreffen,  im  Mittel  findet  man  0.03  Volumprozente  oder  3  Volum  in  10000  Volum 
Luft     Auf   hohen  Bergen  wie  bei  Ballonfahrten  hat  man  bis  zu  4  km  hinauf  kaum 

1)  Die  Spectrallinien  das  Hdivni  hat  zuerst  Sir  Norman  Lockyer  1868  in  der  Chro- 
mospbäre  der  Sonne  gefunden   und  das  damals  unbekannte  Element  Helium  genannt. 

2)  Wasserstoff  gleich  1,  gegen  atmosphärische  Luft  0,0695. 

3)  Krypton  dem  Volumen  nach  1  Volum  in  20  Millionen,  Xenon  1  in  170  Millionen  Volum 
Luft  nach  Ramaay.  Meine  Annahme  für  Wasserstoff  siehe  Met.  Zeitschr.  1903  S.  192.  Von  Neon 
kommen  1—2  Volum  auf  100000  Volum  Luft,    von  Helium  1—2   auf  eine  Million   Volum  Luft. 

4)  Mit  Rucksicht  auf  den  Wasserdampfgehalt  kann  man  die  Zusammensetzung  der  Atmo- 
sphäre an  der  Erdoberfläche  im  Jahresmittel  annehmen  wie  folgt. 

Stickstoff  Sauerstoff  Argon  Wasserdampf  Kohlensture 

Äquator              75.09  20.44  0.92                         2.63                               0.02 

50  •  N               77.32  20.80  0.94                         0.92                               0.02 

70»  N               77.87  20.94  0.94                         0.22                               0.03 
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eine  Änderung  des  CO2  Gehaltes  der  Luft  gefunden,  Waldluft  enthält  nach  Eher- 
mayer  die  gleiche  Menge,  wie  die  Luft  im  Freien.  Dagegen  enthält  die  Luft  hei 
Nacht  etwas  mehr  CO2  als  hei  Tag;  über  Wasser  etwas  weniger  als  auf  dem 
Lande.    Die  Bodenluft  ist  reich  an  CO2. 

Die  Luft  im  Innern  der  Städte  enthält  3.3 — 4.3  COs  (in  10000  Volum  Luft)  gegen  2.9  in  der  Um- 
gebung. Die  Luft  über  dem  Meere  auf  der  nördlichen  Hemisphäre  enthält  im  Mittel  2.82,  auf  der  süd- 
lichen 2.72  ( M  ü n t  z  -A  u b  i n).  Nach  S  c  h  1  ö  s  i n  g  ist  der  Ozean  der  Regulator  des  CO2  Oehaltes  der  Luft, 
er  giebt  COi  ab  bei  Temperaturzunahme  und  umgekehrt  M.  Die  südlichen  Ozeane  sind  kühler,  darum 
weniger  COi.  Die  Quellen  des  OOi  Gehaltes  der  Luft  sind  namentlich  die  Vulkane,  Mineral- 
quellen usw.  und  die  grossen  Städte  und  Fabrikanlagen.  Boussingault  berechnete  schon  1844 
dass  die  Stadt  Paris  täglich  fast  3  Millionen  Kubikmeter  COs  erzeugt.  Die  Zunahme  von  COs  in 
der  Nacht  rührt  vielleicht  her  von  dem  Austritte  der  wärmeren  kohlensäurereichen  Bodenluft. 

Ozongehalt  der  Luft.  Schönbein  in  Basel  fand,  daß  die  Luft  nach  Ge- 
wittern ziemlich  reich  an  Ozon  ist,  und  dann  etwa  2 — 3  mg  Ozon  in  100  cbm 
enthält.  Der  mittlere  Ozongehalt  der  Luft  wurde  in  Montsouris  (Paris)  zu  1.6  mg 
pro  100  cbm  gefunden  (1.9  im  Sommer,  1.3  von  November  bis  Januar). 

Das  Ozon  fehlt  in  bewohnten  Zimmern,  und  ist  in  Mitte  von  Städten  nur  in  geringen  Mengen 
vorhanden.  Das  Molekül  Ozon  besteht  aus  3  Atomen  Sauerstoff  (Dichte  daher  gross,  1,46,  theoretisch 
1.5,  Siedepunkt  des  flüssigen  Ozons,  das  eine  blaue  Farbe  hat,  —  125  °  G.l,  von  denen  das  eine  Atom 
nur  lose  gebunden,  daher  die  grosse  oxydierende  Kraft  desselben  (das  Molekül  O  besteht  aus 
2  Atomen  Ol.  Das  Ozon  wirkt  bleichend,  desinfizierend.  Lässt  man  elektrische  Funken  durch 
feuchte  Luft  gehen,  so  entwickelt  sich  Ozon,  das  sich  durch  seinen  Geruch  verrät.  In  gleicher 
Weise  bereichert  sich  die  Luft  an  Ozon  bei  Gewittern. 

Ammoniak  geh  alt  der  Luft.  Ammoniakgas  ist  ziemlich  gleichförmig  in  ge- 
ringen Mengen  in  der  Luft  vorhanden.  Im  Park  von  Montsouris  fand  man  im  viel- 
jährigen Mittel  2.0  mg  pro  100  cbm,  Winter  und  Sommer  fast  gleich.  Müntz  und 
Aubin  fanden  1.35  mg  auf  dem  Gipfel  des  Pic  du  Midi  in  2880  m. 

Wasserstoff,  dessen  Anwesenheit  in  der  Luft  man  früher  geleugnet,  ist  von 
A.  Gautier  neuerlich  (1901)  doch  in  merklicher  Menge  auch  in  der  Landluft  nach- 
gewiesen worden. 

Gautier  bestimmte  die  Menge  dem  Volum  nach  zu  0.0002.  Lord  Rajleigh  bezweifelt 
diese  Menge  und  schätzt  sie  nur  auf  ^/o  dieses  Betrages  (d.  i.  0.0033  Volum  Proz.).  Die  Anwesen- 
heit dieses  Gases  in  der  Luft  ist  deshalb  von  hohem  Interesse,  weil  es  neben  Helium  auf  die 
Konstitution  der  höchsten  Schichten  der  Atmosphäre  den  grössten  Einfluss  haben  muss.  Ich  habe 
O.Ol  Volumprozent  angenommen. 

C.  Die  Dichte  der  AtmosphUre  und  deren  Zusammensetzung;  in  grossen  Höhen. 

Die  Abnahme  der  Dichte  der  Atmosphäre  mit  der  Höhe  erfolgt  bekanntlich  in 
einer  geometrischen  Progression  und  zwar  in  sehr  gesetzmässiger  Weise  (ganz  ungleich 
darin  der  recht  unregelmässigen  Abnahme  der  Temperatur  mit  der  Höhe),  so  dass 
man  die  Luftdichten  in  verschiedenen  Höhen  sehr  genau  berechnen  kann,  wenn  die 
Temperatur  der  unterhalb  liegenden  Schichten  bekannt  ist,  welche  auch  darauf  Ein- 
fluss hat.  Für  sehr  grosse  Abstände  von  der  Erdoberfläche  wird  dieser  Einfluss  sehr 
erheblich,  weshalb  bei  unserer  Unkenntnis  der  Temperatur  in  Höhen  von  mehr  als 
1 5  km  die  berechneten  Dichten  recht  unsicher  werden.  Dazu  kommt ,  dass  in  sehr 
grossen  Höhen  (über  20  km  etwa)  auch  die  Zusammensetzung  der  Atmosphäre   dabei 


1)  Das  Meerwasser  enthält  keine  freie  CO2,  aber  die  Lösungen  erdiger  Bicarbonate  disso- 
zieren,  wenn  der  normale  CO2  Gehalt  der  Luft  abnimmt,  die  Carbonat«  in  Suspension  aber  lösen 
sich  auf,  wenn    der  umgekehrte  Fall  eintritt. 
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eine  Rolle  spielt.  Die  Frage,  welche  Mengen  der  leichtesten  Bestandteile  der  At- 
mosphäre: d.  L  Wasserstoff  und  Helium,  vorhanden  sind,  ist  für  die  Dichte  der  Luft 
in  den  grösseren  Höhen  ausschlaggebend. 

Nach  dem  Dal  ton  sehen  Gesetz  ist  die  Verteilung  eines  Gases  in  einem  Räume 
unabhängig  von  dem  Vorhandensein  anderer  Gase  in  dem  gleichen  Räume,  wenn  die- 
selben nicht  chemisch  aufeinander  einwirken.  Es  kann  nur  die  Verbreitung  des  Gases 
im  Raum  auf  dem  Wege  der  Diffusion  durch  die  andern  schon  vorhandenen  Gase 
verzögert  werden,  der  Endzustand  aber  wird  durch  dieselben  nicht  beeinflusst.  Die 
kinetische  Gastheorie  hat  den  Beweis  für  das  Gesetz  erbracht  (durch  Boltzmann) 
Sie  zeigt,  dass,  wenn  mehrere  Gase  in  einem  Räume  unter  dem  Einfluss  einer 
äusseren  Kraft,  wie  der  Schwere,  stehen,  die  Verteilung  eines  jeden  Gases  in  dem- 
selben derart  ist,  als  wenn  dasselbe  allein  vorhanden  wäre.  Man  kann  deshalb  die 
Atmosphäre  betrachten  als  bestehend  aus  mehreren  voneinander  unabhängigen  Atmo- 
sphären, also  aus  einer  selbstständigeu  Stickstoff-,  Sauerstoff  und  Argonatmosphäre. 
In  jeder  dieser  Atmosphären  nimmt  die  Dichte  mit  der  Höhe  in  einem  anderen  Ver- 
hältnis ab,  welch  letzteres  durch  das  specifische  Gewicht  des  Gases  bedingt  wird  und  zwar 
derart^  dass  die  Dichte  der  schwereren  Gase  rascher  mit  der  Höhe  sich  vermindert, 
als  die  Dichte  der  leichteren  Gase.  Die  Zusammensetzung  der  atmosphärischen  Luft 
ändert  sich  daher  mit  der  Höhe,  die  leichteren  Gase  gewinnen  in  grossen  Höhen 
immer  mehr  das  Übergewicht  über  die  schwereren,  damit  ändert  sich  natürlich  auch 
das  spezifische  Gewicht  der  „Luft",  dieselbe  wird  mit  der  Höhe  immer  leichter.  In 
den  grössten  Abständen  von  der  Erdoberfläche  hat  die  Luft  nahezu  das  spezifische 
Gewicht  des  leichtesten  Gases,  das  die  Atmosphäre  enthält,  also  vielleicht  jenes  des 
Wasserstoffes  und  des  Helium. 

Die  „Partialdrucke"  der  atmosphärischen  Gase  erhält  man  aus  der  prozen- 
tischen Zusammensetzung  der  Atmosphäre  und  zwar  aus  den  Volumprozenten,  welche 
früher  S.  5  mitgeteilt  worden  sind.  Es  wird  der  Partialdruck  des  Stickstoffes  er- 
halten aus  760  mm  x  0.78U3  =  593.02  mm.  So  erhält  man  die  folgenden  Par- 
tialdrucke  der  atmosphärischen  Gase  an  der  Erdoberfiäche 

N  0  Argon  CO,  H  Neon  Helium 

593.02         159.52  7.144  0.228  0.076  0.0114  0.00114  mm 

Auf  den  Wasserdampfgehalt  der  Luft  kann  das  Dal t  onsche  Gesetz  nicht  angewendet  werden» 
da  derselbe  vermöge  der  fortwährenden  Verdampfuog  der  Wasserflache,  des  feuchten  Bodens  usw. 
und  der  stetigen  örtlichen  Wiederverdichtung  zu  Wasser  und  zu  Eis  nie  zu  einem  Endzustand  des 
Gleichgewicht«  der  Verteilung  kommt.  Die  niedrige  Temperatur  in  den  höheren  Schichten  der 
Atmosphäre  macht  zudem  einen  dem  Dal  ton  sehen  Gesetz  enteprechenden  Dampfdruck  daselbst  un- 
möglich, eine  selbstständige  Wasserdampfatmosphäre  kann  daher  nicht  existieren  Deshalb  darf  man 
nicht,  wie  man  das  sonst  gethan  hat,  den  an  der  Erdoberfläche  beobachteten  Dampfdruck  vom 
Barometcrstend  abziehen  und  den  Rest  als  „Druck  der  trockenen  Atmosphäre"  betrachten. 

In  welcher  Weise  man  aus  den  Partiald rucken  die  Zusammensetzung  der  höheren  Schichten 
der  Atmophäre  erhalt,  soll  nun  gezeigt  werden.  Für  die  Abnahme  des  Luftdruckes  mit  der  Höhe, 
und  damit  auch  der  Luftdichte,  hat  man  bekanntlich  folgende  Formel,  welche  später  hier  auch 
ihre  Begründung  finden  wird. 

Bezeichnet  B  den  Luftdruck  am  Meeresniveau,  b ,  den  Luftdruck  in  der  Höhe  h,  t  die  mitt- 
lere Temperatur  der  Luftsäule  h,  a  den  Ausdehnungskoeffizienten  der  Luft,  so  ist 

h 

log«  bh  -  iog„  B  —  H7i-.jr;^. 

Die  Logarithmen  sind  hier  die  sogenannten  naturlichen  Logarithmen.  H  ist  die  „Höhe  der 
homogenen  Atmosphäre",  oder  die  Druckhöhe  der  Atmosphäre  für  den  Normaldruck,  d.  i.  0.76  m  oder 
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760  mm  Quecksilber.  Da  das  spezifische  Gewicht  des  Quecksilbers  13.596  ist,  so  wiegt  ein  Kubik- 
meter Quecksilber  13596  kg  und  der  Druck  einer  Quecksilbersäule  von  0.76  m  ist  10333  kg  pro  m' 
<oder  1033.3  gr  pro  qm^)  dies  ist  der  Druck  einer  Atmosphäre.  Ein  Liter  trockener  atmo- 
sphärischer Luft  bei  0^  und  760  mm  Druck  unter  45®  Breite  am  Meeresnivean  wiegt  1.29305  g,  ein 
Kubikmeter  ebensoTiel  Kilogramm.  Der  Quotient  10333 : 1.29305  «=7991  giebt  die  Höhe  einer 
Luftsäule  von  0®  und  gleichförmiger  Dichte  bei  760  mm,  welche  denselben  Druck  ausüben  wurde,  wie 
eine  „Atmosphäre".  Man  nennt  deshalb  die  Zahl  7991  die  Höhe  der  homogenen  Atmosphäre,  oder 
die  Druckhöhe  der  Atmosphäre.  Für  Gase  von  anderer  Dichte  als  die  atmosphärische  Luft  be- 
rechnet sich  die  Höhe  der  homogenen  Atmosphäre  indem  man  die  Zahl  10333  durch  das  Gewicht 
eines  Kubikmeters  des  betreffenden  Gases  dividiert. 

Da  man  gewöhnlich  mit  Brigg  sehen  Logarithmen  rechnet,  so  muss  man  obige  Gleichung 
mit  dem  „Modul'*  derselben  (d.  i.  mit  0,43429)  multiplizieren ,  oder  was  für  die  Anwendung  der 
Formel  bequemer  ist,  den  Nenner  H  durch  denselben  dividieren.  So  erhält  man  für  atmosphärische 
Luft  7991  :  Modul  «^  18400,  die  sog.  Barometerkonstante  der  hypsometrischen  Formel. 

Die  Konstanten,  welche  zur  Berechnung  der  Partialdrucke  der  atmosphärischen  Bestandteile 

und  damit  zur  Kenntnis  der  Volumprozente  derselben  in  verschiedenen  Höhen  führen,  sind  demnach: 

Luft      Stickstoff    Sauerstoff     Argon      Kohlensäure    Wasserstoff     Neon       Helium 


Dichte 

1 

0.96737 

1.10535 

1.37752 

1.52909 

0.06950 

0.6888 

0.1868 

Gewicht  m^ 

1.29305 

1.25086 

1.42927 

1.78124 

1.97720 

0.08987 

0.89064 

0.17688 

H 

7991 

8261 

7229 

5801 

5226 

114980 

11600 

58420 

B.  Konstante 

18400 

19021 

16647 

13357 

12033 

264750 

26710 

134520 

10  km 

81.23 

18.16 

20  km 

84.34 

15.19 

50  km 

79.17 

7.03 

100  km 

0.10 

0.00 

0.035 

0.002 

0.000 

0.147 

0.004 

0.002 

13.645 

0.000 

0.126 

99.448 

0.000 

0.453 

Setzt  man  diese  Zahlen  für  H,  oder  jene  für  die  Barometerkonstante,  da  man  mit  Brigg- 
■ehen  Logarithmen  rechnen  wird,  in  die  obige  Gleichung  ein,  so  bedarf  es  nur  noch  einer  Annahme 
über  die  mittlere  Temperatur  der  Luftsäule  h,  um  die  wirklichen  Partialdrucke  in  verschiedenen 
Höhen  zu  erhalten.  Ich  nehme  nach  den  Ergebnissen  der  neueren  Ballonfahrten  die  Temperatur 
der  Luftsäule  bis  zu  10  km  zu  —  18.5,  bis  20  km  zu  —  38.5,  bis  50  km  zu  —  60®  und  bis  zu 
100  km,  sehr  hypothetisch,  zu  —  80®  an.  Damit  erhält  man  die  Partialdrucke  und  daraus  wieder 
zurück  die  Volumprozeute.     Nur  diese  mögen  hier  folgen'): 

Höhe  N  O  Argon  C0>  H  Neon  Helium 

Volumprozente 

0.56  0.015 

0.31  0.006 

0.03  0.000 

0.00  0.000 

In  50  km  Seehöhe  haben  wir  hiernach  schon  über  13  Volumprozente  Wasserstoff  und  in 
100  km  über  99  Proz.  und  daneben  ist  Helium  der  hauptsächlichste  Bestandteil  der  Atmosphäre. 
Mit  diesen  Rechnungsresultaten  stimmen  die  spektroskopischen  Befunde  der  Lichterscheinungen  in 
grossen  Höhen.  Das  Spektrum  eines  Meteors  ergab  nach  Picke  ring  die  Linien  des  Wasserstoffs 
und  des  Heliums.  In  den  unteren  Schichten  aber  bis  zu  wenigstens  15  km  mischen  die  auf-  und 
absteigenden  Luftströmungen  die  Atmosphäre  derart,  dass  man  in  den  Luftproben,  die  bei  Ballon- 
fahrten gesammelt  worden  sind,  kaum  eine  Änderung  in  der  Zusammennetzung  der  Atmosphäre  hat 
nachweisen  können'). 

Barometerstand  und  Luftdichte  in  verschiedenen  Höhen.  Die  üb- 
liche Berechnung  des  Luftdruckes  in  verschiedenen  Höhen  mit  der  Konstanten 
für  atmosphärische  Luft  (18400)  ist  für  grosse  Seehöhen  nicht  mehr  richtig, 
wenn  die  Atmosphäre  auch  nur  sehr  geringe  Mengen  leichterer  Gase  enthält.  Man 
muss  dann  für  jede  Seehöhe  die  Partialdrucke  rechnen  und  diese  summieren,  um  den 

1)  Näheres  siehe  Meteorol.  Zeitschr.  1903,  S.  124. 

2)  Die  von  Welsh  gesammelten  Luftproben  ergaben  nach  den  Analysen  von  Miller: 
Sauerstoffgehalt  an  der  Erdoberfläche  20.92,  in  4100  m  20.89,  in  5500  m  20.75,  in  5680  m  20.89  Proz. 
Der  Ballon  TAerophile  brachte  aus  circa  15Va  kni  Höhe  (B  =  140  mm  t  =  —  66«)  61  Luft 
herab.     Zusammensetzung  20.79  O,  78.27  N,  0.94  Argon  (Müntz). 
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Gesamtdruck  zu  erhalten.  Die  Unterschiede  werden  bei  20  km  schon  merklich,  in 
1 00  km  (und  —  80^  Mitteltemperatur)  erhält  man  weniger  als  ein  Tausendstel  des 
wahrscheinlichen  wirklichen  Druckes,  wenn  man  mit  Luft  von  der  Zusammensetzung 
an  der  Erdoberfläche  rechnet»).  Wir  finden  (auf  Grundlage  obiger  Rechnungen)  folgende 
wahrscheinliche  Barometerstände: 

Höhe  0  10  20  50  100  km 

Mittlere  Temperatur    10  —  18.5  —  38  —  60  —  80  o 

Luftdruck  760  199.2  42.2  0.32  0.0223 

Hiernach  ist  die  Luftdichte  in  50  km  nur  mehr  4  Zehntausendstel  von  jener 
an  der  Erdoberfläche  2). 

Die  Masse  derAtmosphäre.  Aus  dem  Drucke  der  Atmosphäre  an  der  Erd- 
oberfläche kann  man  auch  deren  Masse  berechnen. 

Der  wirkliche  mittlere  Barometersland  im*  Meeresniyeatt  (mit  Bnckdcht  auf  die  Höbe 
der  Kontinente)  kann  rund  zu  740  km  angencmmtn  werden,  wodurch  die  Höhe  der  homogenen 
Atmoaphftre  H  in  Wirklichkeit  rund  7700  m  wird.  Soll  nun  die  Masse  berechnet  werden,  so 
mnaa  man  berücksichtigen,  dass  es  sich  dabei  nicht  um  einen  Zylinder  von  der  Höbe  H  und 
der  Grundflfiche  1  bandeln  kann,  sondern  um  den  Kugelsektor  von  dieser  Basis.  Auch  ist  zu 
berücksichtigen,  dass  wegen  der  Abnahme  der  Schwere  mit  der  Höbe,  der  Luftdruck  an  der  Erd- 
oberfliche  kleiner  ist,  als  er  der  wirklichen  Masse  der  Luft  entspricht.  Eckholm  findet,  dau 
man  deshalb  einen  um  0.48  Proz.  grösseren  Wert  für  H  nehmen  muss,  also  7827.  Multipliziert 
mit  1.293  kg  und  der  Oberfläche  der  Erde  in  Quadratmetern  giebt  dies  52x10^^  (zehn  zur  Potenz  14) 
in  Tonnen  d.  i.  etwas  weniger  als  ein  Millionstel  der  Erdmasse'). 

B.  Einige  physikalische  Eigrenscbalten  der  Atmosphäre. 

Von  diesen  sind  für  die  Meteorologie  am  wichtigsten  das  Wärmeleitung s- 
vermögen  der  Luft  und  deren  Durchlässigkeit  für  die  Wärmestrahlung 
(Diathermansie). 

1 .  Das  Wärmeleitungsvermögen  der  Luft.  Mit|  welcher  Geschwindigkeit  pflanzen 
flieh  Temperaturdififerenzen  in  ruhender  Luft  durch  Leitung  fort?  Darum  handelt 
€8  sich  hauptsächlich  in  der  Meteorologie.  Dieses  Leitungsvermögen  der  Luft,  die 
Temperaturleitungsfähigkeit,  ist  schon  an  der  Erdoberfläche  ziemlich  gross 
und  zwar  etwas  grösser  als  die  des  Eisens,  somit  bedeutend  grösser  als  die  des  festen 
Erdbodens.  Die  „Temperaturleitungsfähigkeit^  nimmt  mit  der  Höhe  zu  und  zwar  in 
selbem  Verhältnis,  in  welchem  die  Dichte  der  Luft  abnimmt,  so  dass  dieselbe  schon 
in  Höhen  von  1 0  km  jener  des  Kupfers  recht  nahe  kommt.     In  sehr  grossen  Höhen 


1)  0.0000156  statt  0.0223  Mm. 

2)  Die  folgende  Yergleichung  der  Rechnungsresultate  nach  yerschiedenen  Annahmen  erläutert 
das  oben  Geaagte. 

Höhe     0  10  20  50  100  km 

1.  Gleiche   Zusammensetzung  unji  gleiche  Temperatur  0^  in  allen  Höhen. 

B         760  217.4  62.2  1.46  0.0028  mm 

2.  Mit  Rücksicht  auf  den   wahrscheinlichen  Wasserstoff-  und  Heliumgebalt  und  deshalb  erheblich 
geänderter  Zusammensetzung,  gleichfalls  bei  0® 

B         760  218.1  63.0  1.60  0.0355  mm 

3.  Auch  mit  Rücksicht  auf  die  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe 

B         760  199.2  42.2  0.32  0.0223  mm 

3)  Meteorol.  Zeitscbr.  1002,  S.  249  und  268.  Eckholm  nennt  H  die  „reduzierte  Höhe  der 
Atmosphäre**  und  obigen  Wert  „Höhe  der  homogenen  Atmosphäre",  was  auch  richtiger,  aber  nicht 
üblich  ist. 
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der  Atmosphäre  kann  daher  der  Ausgleich  der  Temperaturunterschiede  auch  auf  dem 
Wege  der  Leitung  mit  grosser  Easchheit  vor  sich  gehen. 

Das  spezifische  Wärmeleitungsvermögen  k  einer  Suhstanx  ist  bekanntlich  jene  Wärmemenge, 
welche  in  der  Zeiteinheit  durch  einen  Würfel  dieser  Substanz  von  1  cm  Seite  hindurchgeht,  bei 
einer  Temperaturdifferenz  yon  1^  zwischen  den  beiden  Grenzflächen,  durch  welche  der  konstante 
Wärmestrom  fliesst.  Wählen  wir  zur  Wärmeeinheit  diejenige  Wärmemenge,  welche  die  Volum- 
einheit  der  Substanz  selbst  um  1^  erwärmt,  so  bezeichnet  k  das  thermometrische  Mass 
des  Leitungs Vermögens,  oder  das  Mass  der  Fortpflanzungsgeschwindigkeit  thermischer  Wirkungen 
in  dieser  Substanz.  Stefan  hat  für  k  den  Wert  von  rund  0.250  (für  cm/sek.  und  760  mm  Druck) 
gefunden,  für  die  Temperaturleitung  in  der  Atmosphäre  hat  man  aber  0.173  zu  nehmen  ^).  (Für 
Eisen  ist  k  «  0.183,  für  Kupfer  =  1.077.) 

Wählt  man  als  Wärmeeinheit  die  gewöhnliche  Kalorie  (d.  i.  die  Wärmemenge ,  welche  die 
Yolumeinheit  (zugleich  Gewichtseinheit)  Wasser  um  1^  erwärmt),  so  wird  die  Leitungsfähigkeit  der 
Luft  in  diesem  kalorimetrischen  Masse  0.000053,  d.  i.  ca.  20 000 mal  kleiner  als  die  des 
Kupfers  und  mehr  als  3000  mal  kleiner  als  die  des  Eisens.  Diese  Leitungsfähigkeit  der  Luft  ist 
vom  Drucke  unabhängig,  also  in  allen  Höhen  die  gleiche.  Das  absolute  Leitungsvermögen  der  Luft 
ist  gemeint,  wenn  man  von  der  Luft  als  schlechtem  Wärmeleiter  spricht.  Auf  Substanzen  von 
grösserer  Dichte  vermag  die  Luft  in  der  That  nur  wenig  Wärme  zu  übertragen. 

2.  Das  Verhalten  der  Atmosphäre  gegen  die  Sonnenstrahlung. 
Die  atmosphärische  Luft  wirkt  mit  ihren  Bestandteilen  (einschliesslich  der  stets  vor- 
handenen Trübungen  durch  feine,  in  ihr  suspendierte  Teilchen)  auf  zweifache  Art  auf 
den  Durchgang  der  Wärme-  und  Lichtstrahlen.  Sie  absorbiert  einerseits  gewisse 
Strahlengattungen,  lässt  dieselben  gar  nicht  durch,  so  dass  an  deren  Stelle  im  Spek- 
trum der  Wärmequelle  dunkle  Streifen  oder  Bänder  entstehen,  andererseits  schwächt 
sie  mehr  oder  weniger  die  gesamte  Strahlung,  indem  sie  dieselbe  durch  innere 
Reflexionen  nach  allen  Richtungen  hin  zerstreut,  wodurch  die  Atmosphäre  selbst  zu 
einer  licht-  und  wärmestrahlenden  Hülle  wird.  Dieser  Vorgang  ist  die  Ursache  des 
diffusen  Tageslichtes,  einer  von  allen  Richtungen  des  sichtbaren  Himmels  kommen- 
den Licht-  und  Wärmestrahlung.  Im  Spektrum  der  Licht-  und  Wärmequelle  äussert 
sich  diese  Wirkung  der  Atmosphäre  durch  eine  Schwächung  aller  Strahlengattungen, 
durch  eine  Abnahme  der  Grösse  des  sogenannten  Transmissionskoeffizienten,  d.  i.  jenes 
Bruchteiles  der  Strahlung,  der  durch  eine  Schichte  von  der  Dicke  Eins  des  durch- 
strahlten Mediums  durchgelassen  wird.  Man  nennt  diesen  Vorgang  diffuse  Re- 
flexion, er  tritt  in  allen  Flüssigkeiten  und  Gasen  ein,  besonders  wenn  sie  durch 
feine  und  feinste  in  denselben  suspendierte  Teilchen  getrübt  sind;  also  in  trüben 
Medien,  wie  man  kurz  sagt.  Auch  die  Atmosphäre  ist  ein  solches  trübes  Medium,  in 
welchem  Stäubchen  und  feinste  Teilchen  verschiedener  Natur  bis  zu  grossen  Höhen 
hinauf  suspendiert  sind. 

Absorption.  Die  Beobachtungen  haben  ergeben,  dass  die  meisten  Absorp- 
tionsstreifen und  Bänder  des  Sonnenspektrums,  welche  der  Atmosphäre  ihre  Ent- 
stehung verdanken,  im  roten  Ende  des  Spektrums  und  weit  darüber  hinaus  liegen, 
d.  L  in  jenem  Strahlengebiet,  welches  keinen  Lichteindruck  mehr  zu  erzeugen  vermag, 
aber  durch  Wärmewirkungen  erkannt  und  gemessen  werden  kann.  Es  ist  die  soge- 
nannte „dunkle  Strahlung",  welche  von  der  Erdatmosphäre,  und  zwar  hauptsächlich 
von  deren  Kohlensäure  und  Wasserdampf gehalt,  absorbiert  wird.  Besonders  die  von 
der  erwärmten   Erde    selbst,    also    von  Körpern  niedriger   Temperatur,   ausgehende 


1)  Dieser  Wert  entstand  dadurch,  dass  ich  die  spez.  Wärme  der  Luft  bei  konstantem  Druck, 
statt  jener  bei  konstantem  Volum  eingesetzt  habe. 
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Strahlung  wird  von  der  Atmosphäre  sehr  stark  absorbiert  (das  sind  die  langwelligen 
Strahlen).  Dagegen  unterliegt  die  leuchtende  Strahlung  der  Sonne  (also  die  kurz- 
welligen Strahlengattungen  vom  Gelb  gegen  das  violette  Ende  des  Spektrums,  d.  i. 
die  Strahlung  von  Körpern  sehr  hoher  Temperatur)  nur  geringer  Absorption. 

Die  Atmosphäre  übt  demnach  eine  „auswählende"  selektive  Absorption 
auf  die  sie  durchsetzenden  Strahlungen  aus.  Die  Fig.  1  zeigt  dies  sehr  deutlich. 
In  der  Partie  des  Spektrums,  von  der  Fraunhoferschen  Linie  A  nach  rechts,  wo  die 
dunkle  Strahlung  beginnt,  zeigen  sich  grössere  Lücken  im  Spektrum,  während  doch 
die  Sonnenstrahlung  an  der  Grenze  der  Atmosphäre  höchst  wahrscheinlich  durch  die 
punktierte  Linie  repräsentiert  wird^).  In  diesem  Teile  des  Spektrums  sind  grössere 
Strahlengruppen  geradezu  ausgelöscht. 
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Violett  Ultraroth 

Fig.  1.     iDtensitlt  der  Sonneastrahlea  voa  verschledenea  Wellenläagea 

Diffuse  Reflexion  der  Atmosphäre.  Dieselbe  zeigt  ein  ganz  anderes  Ver- 
halten. Die  Beobachtungen  ergaben,  dass  jede  Strahlengattung  ihren  spezifischen 
Durchlässigkeitskogftizienten  hat,  und  dass  diese  Transmissionskoöffizienten  im  roten 
Ende  des  Spektrums  und  darüber  hinaus  ihre  grössten  Werte  erreichen,  hingegen 
immer  kleiner  werden  gegen  das  violette  Ende  des  Spektrums.  Die  diffuse  Reflexion 
schwächt  von  den  durchgehenden  Strahlen  die  violetten  und  blauen  am  meisten 
die  roten  und  ultraroten  am  wenigsten.  Der  Transmissionskoeffizient  q  wächst 
mit  der  Wellenlänge  der  Strahlung  in  der  Richtung  vom  blauen  zum  roten  Ende 
des  Spektrums.  So  lässt  z.B.  nach  L  angle  y  eine  Luftschicht,  die  einen  Druck  von 
100  mm  auszuüben  im  stände  wäre,  von  den  Strahlen  am  Ende  des  Violett  (Wellen- 
länge =*  0.36  Mikron,  d.  h.  Tausendstel  des  Millimeters)  45  Proz.  durch,  von  den 
Strahlen  in  der  Mitte  des  Gelb  (A  =  0.61)  werden  78  Proz.,  von  dem  roten  Ende 
des  Spektrums  (A  =  I.Ol)  schon  89  Proz.  und  von  den  dunklen  Strahlen  (A  =■  2.3 
Mikron)  sogar  93  Proz.  durchgelassen  2). 


1)  Man  sehe  das  berechnete  Spektrum  von  Ekholm.     Meteorol.  Zeitschr.  1902,  S.  17. 

2)  Langley,  Researches  od  Solar  Heat.     Washington  1884.  S.  151.    Ab  bot  fand  neuestens 
folgende  Transmissions-Koefflzienten 

X  =  0.4    0.45     0.5     0.6     0.7     0.9     1.2     1.6     2.0    Mikron 
q  «  0.48  0.56    0.70  0.73  0.81  0.86  0.90  0.92  0.92 

Das   Maximum  der    Energie  liegt  im    normalen  Spectrum  ausserhalb    der  Atmosphäre  bei 

l  ^  0.49  »Monthly  Weather  Review  1903  S.  587). 
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Dieses  ganz  yerschiedene  Verhalten  der  AtmosphUre  bei  den  Vorgängen  der  Absorption  und 
der  diffusen  Feflezion  einer  Strahlung  erklärt  die  scheinbaren  Widersprüche,  su  denen  man  in 
Bezug  auf  das  physikalische  Verhalten  der  Atmosphäre  gegen  die  Sonnenstrahlung  gelangt  war, 
bevor  man  gelernt  hatte,  die  genannten  beiden  Vorgänge  auseinander  zu  halten.  In  Bezug  auf 
die  Absorption  der  Strahlung  hat  die  Atmosphäre  Ähnlichkeit  mit  dem  Glase,  welches  die 
leuchtenden  Strahlen  gut  durchlässt  (etwa  00  Proz.  davon),  hingegen  einen  sehr  namhaften  Teil  der 
dunklen  Wärmestrahlung  absorbiert.  Auf  dieser  Eigenschaft  des  Glases  beruht  ein  Teil  der  Wir- 
kung der  Glashäuser,  die  Lichtstrahlen  werden  fast  ganz  durchgelassen,  die  Strahlung  des  von 
ihnen  geschützten  warmen  Raumes  wird  hingegen  zurückgehalten.  Man  hat  daher,  nicht  ganz  mit 
Unrecht,  die  Wirkung  der  Atmosphäre  mit  jener  der  Glashäuser  verglichen,  und  dieser  Vergleich 
ist  durch  die  Ergebnisse  der  Untersuchungen  von  Langley  nicht  hinfällig  geworden,  wie  es  an- 
fangs den  Anschein  hatte.  Die  von  demselben  gemessenen  Transmissionskoeffizienten  beziehen  sich 
nicht  auf  die  Absorptionsverhältnisse  der  Atmosphäre,  sondern  auf  die  diffuse  Beflexion  der 
Strahlung  durch  dieselbe. 

Die  physikalische  Erklärung  für  die  Änderungen  der  Transmissionskoeffizienten  bei  ver- 
schiedenen Wellenlängen  beim  Durchgang  einer  Strahlung  durch  trübe  Medien  hat  Lord  Rayleigh 
gegeben.  Derselbe  hat  nachgewiesen,  dass,  wenn  die  trübenden  Teilchen  kleiner  sind  als  die  Wellen- 
längen der  Strahlung,  die  Zerstreuung  der  Strahlen  im  verkehrten  Verhältnisse  zur  vierten  Potenz 
der  Wellenlänge  erfolgt. 

Die  Wellenlänge  des  gelben  Lichtes  (bei  D)  ist  z.  B.  0.6,  jene  in  der  Mitte  des  Violett  (bei  H) 
0.4,  die  Wellenlängen  stehen  also  in  dem  Verhältnis  von  3:2;  das  Gelb  wird  demnach  zerstreut  in 
dem  Verhältnis  ( '/a)*  «  1  :  81,  das  Violett  nach  (V«)*  «  1  :  16,  also  fünfmal  stärker. 

Die  Intensitäten  der  Strahlung  nehmen  infolge  der  diffusen  Reflexion  vom  roten  gegen  das 
violette  Ende  hin  ab.  Bei  Sonnenuntergang  ist  nur  mehr  Rot  und  ein  wenig  Gelb  vorhanden. 
Die  Helligkeit  der  Sonne  ist  bei  11®  Sonnenhöhe  nur  die  halbe  gegenüber  dem  Zenitstande,  bei  7® 
ein  Viertel  und  bei  Sonnenuntergang  ist  sie  420 mal  kleiner,  so  dass  wir  ungestraft  in  die  Sonne 
blioken  können. 

Wie  mit  zunehmender  Höhe  der  Sonne,  nimmt  auch  mit  zunehmender  Seehöhe  auf  Bergen, 
die  diffuse  Reflexion  ab,  die  das  Licht  zerstreuenden  Teilchen  werden  spärlicher.  Abney  fand, 
dass  in  2400  m  der  mittlere  Koeffizient  der  Lichtzerstreuung  schon  sechsmal  kleiner  geworden  als 
im  Meeresniveau ;  in  1000  und  1300  m.  ist  der  Unterschied  noch  gering,  über  dieser  Höhe  nimmt 
die  diffuse  Reflexion  sehr  rasch  ab  und  muss  wohl  in  6000  m  schon  sehr  gering  sein '). 

Die  Theorie  von  Lord  Rayleigh  erklärt  die  blaue  Farbe  des  Himmels  und  die  atmosphä- 
rischen Farbenerscheinungen  bei  Sonnenauf-  und  Untergang,  sowie  die  Dämmerungsfarben,  bei  deren 
Zustandekommen  aber  die  in  den  tieferen  Schichten  schwebenden  gröberen  suspendierten  Teilchen 
die  Hauptrolle  spielen.  Das  Himmelsblau  wird  durch  die  kleinsten  in  [der  Atmosphäre  suspen- 
dierten Teilchen  erzeugt,  welche  das  blaue  Licht  am  kräftigsten  zerstreuen,  und  wieder  reflektieren, 
und  so  den  Licbteindruck  der  Himmelsbläue  erzeugen.  Je  giösser  die  Zahl  dieser  Teilchen,  desto 
reiner  wird  das  Himmelsblau  und  desto  reicher  an  Blau  wird  das  Himmelslicht.  Auf  sehr  hohen 
Bergen  wird  das  Blau  mehr  gemischt  mit  dem  dunklen  Hintergrund  des  leeren  Raumes,  der  Himmel 
wird  an  ganz  klaren  Tagen  immer  schwärzer  mit  der  Höhe.  Die  Beimengung  grösserer  Wasser- 
tröpfchen und  Stfiubchen  macht  das  Blau  bei  hoher  ^onne  weisslicher  oder  trüber,  bei  tiefer  Sonne 
mehr  mit  Gelb  und  Rot  gemischt.  Das  durchgelassene  Licht  wird  immer  reicher  an  gelben  und 
roten  Strahlen,  je  tiefer  die  Sonne  sinkt. 

Wenn  man  das  HimmeUblau  durch  die  Zerstreuung  des  Lichtes  an  feinsten  Stäubchen,  die 
in  der  Atmosphäre  suspendiert  sind,  erklärt,  so  bereitet  die  Frage  nach  der  Natur  dieser  allgemein 
bis  zu  den  grössten  Höhen  so  überaus  gleichmässig  verteilten  Stäubchen  Schwierigkeiten. 

Neuerdings   hat  Rayleigh  die  Frage   behandelt,    ob   das  Licht   des  Himmels  durch  die 


1)  Auf  hohen  Bergen  und  in  grösseren  Höhen  der  Atmosphäre  überhaupt  ist  das  Sonnen, 
licht  viel  reicher  an  violetten  und  ultravioletten,  also  an  den  sog.  chemischen  Strahlen,  als  an  der 
Erdoberfläche.  Der  Sonnenbrand  {Bräunung  und  selbst  Entzündung  der  Haut)  auf  hohen  Bergen, 
wo  auch  oft  noch  das  vom  Schnee  reflektierte  Licht  hinzukommt,  ist  wohl  z.  T.  darauf  zurückzuführen. 
Ober  die  Absorption  des  ultravioletten  Sonnenlichtes  in  der  Atmosphäre  siehe  Elster  und  Geitel. 
in  Meteorol.  Zeitschr.  1803,  S.  48  und  Mosso,  Der  Mensch  in  den  Hochalpen.     Leipzig  1890. 
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Diffraktion  an  den  Luftmolekulen  selbst  hervorgebracht  werden  kann,  oder  ob  man  fremde  suspendierte 
Teilchen  flüssig  oder  fest  zu  Hilfe  nehmen  muss.  Er  findet,  dass  letzteres  nicht  notwendig  ist, 
indem  die  aus  der  Molekulardtffraktioa  beobachtete  Schwächung  des  Lichtes  in  der  Atmosphäre 
ohne  Zuhilfenahme  fremder  Teilchen  mit  der  beobachteten  Schwächung  derselben  genügend  über- 
einstimmt. iiWir  können  schlie^sen,  dass  das  von  den  Luftmolekülen  zerstreute  Licht  genügt, 
um  eine  blaue  Farbe  des  Himmels  zu  erklären,  die  nicht  wesentlich  dunkler  ist,  als  jene, '  die  wir 
beobachten."  Die  Behauptung  von  Spring,  dass  die  Luft  selbdt  eine  blaue  Fatbe  habe,  wider- 
legt Pernter. 

Während  der  Lichtverlust  der  Sonnenstrahlung  infolge  des  Zwischentretens  der 
Atmosphäre  hauptsächlich  durch  die  diffuse  Reflexion  (Lichtbeugung  an  den  kleinsten 
Teilchen)  erfolgt,  ist  der  Verlust  an  dunkler  Wärmestrahlung  hauptsächlich  auf  die 
wirkliche  Absorption  (gänzliche  Auslöschung  derselben,  namentlich  in  gewissen 
Partien  des  infraroten  Spektrums)  zurückzuführen.  Besonders  wirksam  ist  diese 
Absorption,  wie  die  breiten  „kalten  Bänder"  in  Fig.  1  zeigen,  im  Gebiete  der  grossen 
Wellenlängen,  bei  0.9,  1.4  und  1.8  bis  1.9,  2.6  Mikron,  ja  noch  weiter  darüber  hinaus,  in 
der  dunklen  Strahlung  bei  Wellenlängen  zwischen  2.6  und  6.3.  Angström  und 
Paschen  fanden,  dass  es  die  Kohlensäure  und  der  Wasserdampf  sind,  welche  diese 
Strahlen  fast  ganz  absorbieren;  Luft,  sowie  Sauerstoff  und  Stickstoff  allein  zeigen 
keine  nachweisbare  Absorption.  Dass  die  dunkle  Strahlung  der  Erdoberfläche  nicht 
in  den  Weltraum  hinaus  völlig  verloren  geht,  sondern  zur  Erwärmung  der  Atmosphäre 
dienlich  wird,  verdankt  dieselbe  also  hauptsächlich  ihrem  Gehalt  an  Wasserdampf 
und  Kohlensäure. 

Da  die  Absorption  der  Kohlensäure  und  des  Wasserdampfes  fast  nur  im  infra- 
roten Teile  des  Spektrums  erfolgt,  so  hat  sie  nur  geringen  Einfluss  auf  die  Leucht- 
kraft der  Sonne.  Mit  zunehmender  Dicke  der  Atmosphäre  wird  deshalb  das  durch- 
gelassene Licht  nicht  so  stark  geschwächt  wie  die  „Wärmestrahlung"  der  Sonne,  die 
erwärmende  Wirkung  derselben  nimmt  gegen  Sonnenuntergang  viel  rascher  ab,  als 
deren  Leuchtkraft. 

Die  Absorptionsbäader  der  Kohlensäure  liegen  im  Strahlengebiete  X  =  4.2  bis  4.4  und 
2.3  bis  3.0,  dann  wieder  bei  12.5  bis  16,  das  Maximum  liegt  bei  14.7  (Ru  bens  und  Aschkinass); 
die  Absorptionsstreifen  des  Wasserdampfes  liegen  hauptsächlich  zwischen  X  »»  4.5  bis  6.3  und 
^  *B  2.2  bis  3.0|  im  ersteren  werden  bis  94  Proz.,  im  zweiten  bis  80  Proz.  der  Strahlung  absorbiert. 
Die  Ton  Langley  gefundenen  dunklen  Uanden  im  Sonnenspektrum  entsprechen  fast  alle  den  Ab- 
Borptionsstreifen  der  Kohlensäure  und  des  Wasserdampfes. 

Beachtenswert  ist  auch  die  Ozon- Absorption.  Die  ultravioletten  Strahlen  l  «»  0,29  bis  0.23  // 
werden  nach  Ilartley  und  £.  Meyer  von  Ozon  absorbiert,  das  Sonnenspektrum  bricht  auch 
ziemlich  schroff  bei  l  =^  0.29  ab.  —  Aber  auch  im  Ultraroth  ),  =  9.1  bis  10.0  existiert  ein  aus- 
gedehntes Absorptionsgebiet  des  Ozons,  namentlich  zwischen  9.5  und  9.9  wo  70  bis  SO^o  der  Strah- 
lung absorbiert  werden.  In  der  That  hat  schon  Langley  in  der  Atmosphäre  ein  starkes  Ab- 
sorptionsband bei  /.  =  0.9  gefunden,  wo  die  Wasserdampf-  n.  COi  Absorption  überaus  gering  ist. 
K.  Angström  hat  nun  nachgewiesen,  dass  ozonisierte  Luft  diese  Absorption  erzeugt.  Luft  mit 
I0®/o  Ozon  absorbierte  von  der  Strahlung  eines  auf  100°  erwärniten  Körpers  16  5%.  Das  Ozon, 
da9  in  sehr  hohen  Schichten  wegen  Mangels  an  Wasserdampf  reichlicher  vorhanden  sein  kann,  ist 
demnach  wichtig  für  die  Ausstrahlung  der  Erde. 

3.  Durchsichtigkeit  der  Luft,  Höhenrauch,  Die  Durchsichtigrkeit  der 
Luft  hängt  einerseits  ah  von  ihrer  grösseren  oder  geringeren  Reinheit,  d.  i.  Abwesen- 
heit von  suspendierten  fremden  Teilchen  (Staub,  Rauch,  Nebel),  andererseits  auch  bei 
völliger  Reinheit  von  ihrer  optischen  Gleichartigkeit  in  Beziehung  auf  die  Brechung 
und  Reflexion  der  Lichtstrahlen.  Ich  will  deshalb  unterscheiden  zwischen  meclianischer 
und  optischer  Trübung. 


14      I.   Die  Atmosphäre  im  allgemeinen,  ihre  Eretreckung,  Ausdehnung  und  Beschaffenheit. 

A.  Die  „mechanische"  Trübung  der  Lnft  durch  in  ihr  schwebende  Fremd- 
körper, Staubteilchen  verschiedenster  Art  nimmt  im  allgemeinen  mit  der  Höhe  ab, 
abgesehen  von  der  nebligen  Trübung  durch  feine  Wasserteilchen,  den  Kondensations- 
produkten des  Wasserdampfes;  dieselbe  hat  eine  tägliche  und  in  manchen  Teilen  der 
Erde  auch  eine  ausgeprägte  jährliche  Periode. 

Die  tagliche  Erwärmung  der  Luft  am  Erdboden  bedingt  aufsteigende  Luftbewegungen  und 
eine  Verstärkung  der  Winde,  welche  die  Staubteilchen  mit  sich  führen  und  die  Trübung  in  immer 
höhere  Schichten  tragen  *).  In  Gegenden,  wo  es  längere  Trockenzeiten  giebt.  häuft  sich  der  Staub- 
gehalt der  Luft  immer  mehr  an  und  dringt  zu  grossen  Höhen  hinauf,  da  die  Staubteilchen  durch 
die  Sonnenstrahlung  sich  viel  stärker  erwärmen  als  die  Luft,  sich  dadurch  mit  einer  leichteren 
Lufthülle  umgeben,  welche  sie  nicht  bloss  schwebend  erhält,  sondern  auch  immer  höher  emporau- 
steigen  gestattet.  Die  Nachmittags  oft  eintretende  neblige  Trübung  der  Luft  in  den  höheren 
Schichten  durch  die  mit  dem  höheren  Stande  der  Sonne  immer  lebhafter  werdende  aufsteigende 
Luftbewegung  und  die  dabei  stattfindende  teilweise  Kondensation  des  Wasserdampfes  kann  erst 
später  erörtert  werden. 

Die  Trübung  der  Luft  durch  Bauch  in  der  Umgebung  grosser  Städte,  durch  das  Moor- 
hrennen»),  durch  das  Abrennen  der  Savannen  in  der  Trockenzeit  in  Afrika'),  durch  Waldbrände 
(Nordamerika,  Russland  usw.)  kann  hier  nur  erwähnt  werden.  Meidinger  (Karlsruhe)  sieht  im 
Bauch  die  hauptsächlichste  Ursache  jeder  Trübung  der  Luft  und  Beschrfinkung  der  Femsicht. 

J.  Aitken  hat  einen  Apparat  ersonnen,  mittels  welchem  er  Luftproben  in  Bezug 
auf  ihren  Stäubchengehalt  untersuchen  kann.  Er  ist  geneigt,  alle  Formen  der  Trübung 
der  Atmosphäre,  der  Beschränkung  der  Fernsicht  und  selbst  die  Luftfärbung  durch 
die  von  ihm  kontrollierte  Zahl  der  Luftstäubchen  zu  erklären. 

Aitkens  Apparat  gestattet,  die  Anzahl  der  feinen  Teilchen  (Stäubchen,  „dusf*),  die  in  chier 
Luftprobe  enthalten  sind,  zu  zählen,  indem  dieselben  durch  rasche  Verdünnung  feuchter  Luft  zu 
Kondensationskernen  gemacht  werden.  Es  wird  die  Zahl  dieser  Kondensationskerne  bestimmt. 
Die  auf  eine  geteilte  Glasplatte  niederfallenden  feinen  Wassertropfen  werden  mikroskopisch  genau 
gezählt.  Die  derart  bestimmte  Anzahl  der  Luftstäubchen  ist  ganz  überraschend  gross.  Es  enthielt 
z.  B.  Luft  nach  einem  Begen  per  Kubikcentimeter  32000,  bei  schönem  trockenen  Wetter  130000 
Stäubchen,  die  Luft  eines  Zimmers,  in  dem  zwei  Gasflammen  brannten,  deren  1.9  Millionen,  ja  die 
Luft  nahe  der  Decke  sogar  5,4  Millionen.  Die  Verbrennungsprozesse  führen  der  Luft  ausserordent- 
lich viel  Stäubchen  zu.  Luftproben  aus  einem  Garten  in  Paris  enthielten  100 — 200000  Stäubchen, 
ähnlich  Luft  in  Victoria  Street  London  100—140000,  zu  Glasgow  (Winter)  170—470000,  zu  Edin- 
burgh (Winter)  45 — 250000.  Diese  wie  alle  folgenden  Zahlen  gelten  pro  Kubikcentimeter.  Die  Luft 
auf  hohen  liergen  enthält  viel  weniger  Stäubchen,  z.  B.  auf  dem  Bigi  Kulm  (1880  m)  an  manchen 
Tagen  deren  nur  400—800,  wenn  aber  nachmittags  aufsteigende  Winde  den  Gipfel  erreichen,  steigt 
der  Staubgehalt  der  Luft  zuweilen  auf  6 — 7000.  Luft,  die  von  dichter  bewohnten  Gegenden  kommt, 
ist  sehr  stäubchenhaltig,  Luft  von  bewaldeten  Bergen,  namentlich  aber  vom  Ozean  her  ist  relativ 
arm  an  solchen.     Wenn  auf  dem  Bigi  die  Luft  von  den  Alpen  her  kam,  war  das  Mittel  der  höch- 


1)  Walt  her  sah  von  Samarkand  aus  am  Mittag  und  Abend  das  nur  20  km  entfernte 
Turkestangebirge  nur  in  kaum  erkenntlichen  Umrissen,  am  Morgen  aber  lag  das  ganze  Gebirge 
mit  scharf  gezeichneten  Konturen  so  klar  vor  ihm,  etwa  wie  man  die  Kurfirsten  vom  Wallenstädter 
See  aus  sieht. 

Die  Trübung  der  Luft  in  der  heissen  Zeit  in  Indien  ist  so  stark  und  der  feine  Staub  wird 
durch  die  tägliche  aufsteigende  Bewegung  der  erhitzten  Luft  über  den  Ebenen  in  so  grosse  Höhen 
emporgeführt,  dass  selbst  von  Simla  ans  (2150  m)  die  gegenüberliegende  Bergkette,  obgleich  sie  nur 
6 — 7  km  entfernt  ist,  oft  unsichtbar  wird.     (Blanford.) 

2)  Pre  stel,  Pet.  Geog.  Mitt.  1858,  S.  106.  Z.  f.  Met.  IlL  326  u.  IV.  443  u.  465.  Schmid, 
Meteorologie  S.  791  usw. 

3)  Ober  die  ungeheure  Verbreitung  dieser  Trübung  in  Ostafrika  s.  A.  v.  Dane  keim  an. 
D.  Met.  Z.  L  (1884),  8.  301. 
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•ten  Zahlen  1300,  die  der  kleinsten  420,  wenn  aber  der  Wind  von  den  bewohnten  Gegenden  unten 
kam,  waren  diese  Zahlen  5700  und  1100. 

Zahl  der  Stftubchen  in  Kubikcentimeter  im  Mittel,  wenn  die  Luft  kam : 
vom  Mittelmeer        von  den  Alpen         vom  schottischen  Hochland        vom  Atlantic 
mittlere  1600  890  550  340 

kleinste  890  380  140  70 

Obige  Luftproben  sind  sehr  rein  gegen  die  Luft  in  der  Umgebung  bewohnter  Orte.  Nach  Begen 
enthilt  die  Luft  wenig  StAubchen,  Aitken  meint,  nicht  deshalb,  weil  der  Begen  die  Luft  auswäscht, 
sondern  weil  mit  dem  Begen  reinere  Luft  aus  der  Höhe  herabgebracht  wird.  Stärkere  Winde  ver- 
mindern oft  die  i>täubchenzahl,  weil  die  unten  stärker  verunreinigte  Luft  mit  jener  aus  höheren 
reineren  Schichten  sich  mischt, 

Aitken  konnte  eine  innige  Beziehung  zwischen  dem  Stäubchengehalt  der  Luft  und  dem 
Grade  der  Durchsichtigkeit  derselben  feststellen.  Je  höher  der  Staubgehalt,  desto  undurchsichtiger 
wird  die  Luft.  Der  Duft,  der  ferne  Iferge  mehr  oder  weniger  verschleiert  ist,  nach  Aitken,  ein 
Effekt  der  Luftstäubchen.  Aitken  konnte  geradezu  den  Satz  aufstellen,  das  Produkt  aus  der  Stäubchen- 
sahl  und  der  Weite  der  Fernsicht  ist  nahezu  eine  konstante  Zahl.  Doch  nur  bei  gleicher  Luftfeuchtigkeit, 
je  grösser  die  Trockenheit  der  Luft,  desto  grösser  ist  die  Fernsicht  bei  gleicher  Stäubchenzahl. 
Die  Zunahme  der  Undurchsichtigkeit  der  Luft  mit  zunehmender  Feuchtigkeit  ist  wohl  in  der 
Kondensation  des  Wasserdampfes  auf  den  Stäubcheu  zu  suchen,  wodurch  dieselben  vergrössert 
werden  (ohne  dass  es  zu  eigentlicher  Nebelbildung  kommt).  Bei  400  Stäubcheu  pro  Kubikzentimeter 
ist  die  Grenze  der  Sichtbarkeit  400  km,  bei  5000  aber  kaum  25  km.  Eine  vollständige  Trübung 
würde  (theoretisch)  erzeugt  bei  einer  Psychrometerdifferenz  von  2 — 4®  F.  durch  12  V^2  Tausend  Mil- 
lionen Stftubchen,  bei  4— 7<*  durch  17  Tausend,  bei  7— 10°  durch  22*/s  Tausend  Millionen.  Wenn 
SU  Falkirk  zwischen  Edinburgh  und  (Glasgow)  die  Winde  von  W,  NW  und  N,  also  vom  schottischen 
Hochland  herkamen,  war  die  Luft  sechsmal  klarer  als  bei  Südwinden  (aus  dichter  bewohnten  Gegen- 
den) und  sogar  neunmal  klarer,  wenn  die  Luft  trocken  war  (Psychrometerdifferenz  mindestens  3°  F.). 
Wenn  die  Psychrometerdifferenz  viermal  grösser  ist,  wird  die  Luft  viermal  klarer. 

B.  Die  „optische"  Trübung  der  Luft  hat  ihren  Sitz  in  der  reinen  Luft  selbst, 
und  spielt  bei  der  Durchsichtigkeit  derselben  sicherlich  eine  grosse  Rolle,  welche  zu- 
meist noch  nicht  genügend  gewürdigt  wird,  indem  die  Erscheinungen  einer  Trübung 
der  Luft  insgesamt  den  in  ihr  suspendierten  Verunreinigungen,  den  Stäubcheu  oder 
einer  Nebelbildung  zugeschrieben  werden. 

Es  giebt  meteorologische  Vorgänge,  welche  die  reine  Luft  zu  einem  optisch 
nicht  homogenen  Medium  machen,  zu  einem  Gemenge  stärker  und  schwächer  brechen- 
der Bestandteile  0-  Die  Lichtstrahlen  werden  beim  Durchgange  durch  solche  Luft  viel- 
fach und  unregelmässig  gebrochen,  reflektiert  und  zerstreut  und  dadurch  geschwächt, 
80  dass  man  die  Gegenstände  nur  wie  durch  ein  trübes  Medium  sieht.  Die  Sichtbar- 
keit derselben  wird  noch  dadurch  vermindert,  dass  die  Luft  selbst  Licht  reflektiert^ 
beleuchtet  erscheint  und  derart  über  die  dahinter  befindlichen  Objekte  einen  das  Auge 
blendenden  Schleier  wirft.  Da  dieses  von  der  Luft  reflektierte  Licht  polarisiert  ist, 
und  zwar  um  so  mehr,  je  mächtiger  die  Luftschicht  ist,  so  kann  man  dasselbe 
mittels  eines  Nicoischen  Prisma,  das  vor  das  Auge  oder  das  Fernrohr  gehalten  wird, 
abblenden,  wodurch  die  Sichtbarkeit  und  Deutlichkeit  ferner  Objekte  bedeutend  er- 
höht wird.  Darauf  haben  Hagenbach  und  Tyndall  schon  1873  aufmerksam  ge- 
macht.    Der  Duft,  der  ferne  Berge  verschleiert,  die  Aussicht  hemmt  und  undeutlich 

1)  Die  Wirkung  unregelmftssiger  Beflexionen  und  Befraktionen  auf  die  Durchsichtigkeit  eines 
Mediums  wird  am  auffallendsten  durch  ein  Experiment  von  Christiansen  ersichtlich  gemacht. 
Wenn  man  homogenes  Glas  vom  gleichen  Stücke  pulverisiert  und  frei  von  jeder  Verunreinigung  in 
eu  Glasgefiss  mit  parallelen  Wanden  bringt,  so  ist  dasselbe  vOIlig  undurchsichtig,  opak.  Wenn 
aber  eine  Flüssigkeit  beigemengt  wird,  welche  denselben  Brechuugsexponenten  hat  und  die  Zwischen- 
riume  ausfüllt,  so  wird  das  Gemenge  sogleich  optisch  homogen  und  vollkommen  durchsichtig. 
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macht,  wird  durch  Verblendung  eines  Nico  Ischen  Prismas  zum  grossen  Teile 
unschädlich  gemacht.  Bei  mechanischer  Trühung  der  Luft  leistet  es  diese 
Dienste  nicht. 

Die  Veranlassung  zu  einem  derartigen  Zustande  der  Luft^  durch  welchen  sie  optisch  hete- 
rogen und  gleichsam  ein  trübes  Medium  wird,  kann  eine  mehrfache  sein.  Gewöhnlich  wird  dieser 
Zustand  durch  den  täglichen  Erwärmaogsvorgang  bedingt.  An  heiteren,  ruhigen,  sonnigen  Tagen, 
wo  sich  der  Boden  stark  erwärmen  kann,  besteht  die  ganze  Luftmasse  zwischen  dem  Beobachter 
und  einem  entfernten  Gegenstände  aus  einem  Gemenge  von  unzähligen  wärmeren  und  kälteren 
Luftsäulchen  oder  aaoh  „Lufttröpfchen",   welche  die  Luft  optisch  heterogen  machen. 

Dieser  Zustand  macht  sich  nachmittags  bei  ruhiger  Luft  am  stärksten  bemerklich,  und  im 
Sommer  viel  mehr  als  im  Winter.  In  den  frühen  Morgenstunden  ist  er  am  wenigsten  vorhanden 
oder  fehlt  ganz,  well  dann  die  aufsteigenden  warmen  Luftsäulchen  oder  Lufttröpfchen  fehlen.  Die 
Temperaturschichtung  der  Luft  ist  bei  Nacht  und  am  frühen  Morgen  eine  horizontale.  Die  Luft- 
massen gleicher  Temperatur  und  gleicher  Dichte  liegen  in  regelmässigen  horizontalen  Schichten  über- 
einander, der  Lichtstrahl  kann  etwas  abgelenkt  werden,  er  wird  aber  nicht  merklich  geschwächt 
und  es  findet  keine  Lichtzerstreuung  statt. 

Eine  andere  Ursache  der  optischen  Trübung  kann  in  der  Mischung  verschieden  temperierter 
und  verschieden  feuchter  Luft  liegen ,  wenn  ungleichartit^e  Luftströmungen  übereinander  wehen 
und  durch  Mischung  und  Diffusion  Luft  austauschen.  Auch  beim  Eintritt  eines  Barometermazimums 
(Beginn  schönen  Wetters)  kann  das  Herabsinken  trockener  Luft  aus  der  Höhe  in  die  Nähe  der  Erd- 
oberfläche durch  Mischung  mit  der  feuchten  unteren  Luft  dieselbe  optisch  heterogen  machen.  Die 
Klarheit  der  Luft  vor  oder  in  den  Pausen  dei  Regenwetters,  sowie  der  Duft  ,  der  als  Anzeichen 
des  Wiedereintretens  trockener  Witterung  angesehen  wird,  sind  zum  grossen  Teile  auf  solche  Ver- 
hältnisse zurückzuführen  *). 

Die  grösste  Durchsichtigkeit  erlangt  die  Luft  bei  allgemeiner  absteigender  Luft- 
hewegungy  da  die  Luft  dann  thermisch  und  deshalb  auch  optisch  homogen,  ohne  nehlige 
Trübung  und  auch  staubfrei  ist,  namentlich  im  Winter,  wo  vom  Boden  keine  er- 
wärmten Luftpartikelchen  aufsteigen.  Föhnwinde  und  die  warmen  trockenen  Winde, 
die  zuweilen  aus  Gebieten  hohen  Luftdruckes  schräg  herauswehen,  lassen  die  Luft 
meist  ausserordentlich  klar  und  durchsichtig  erscheinen. 

Am  durchsichtigsten  ist  die  Atmosphäre  namentlich  im  Spätherbst  und  Winter 
in  jener  warmen  Luftschicht,    die  in  absteigender  Bewegung  begriffen   im   Gebiete 

1)  Marschall  Yaillant  hat  schon  die  Ansicht  ausgesprochen,  dass  die  warmen  Winde  aus 
S  und  W,  die  den  Regen  bringen,  eine  grössere  Gleichmässigkeit  zwischen  der  Temperatur  des 
Bodens  und  der  Luft  bedingen,  also  gleichmässige  Dichte  und  damit  grössere  Durchsichtigkeit. 

Die  grosse  Durchsichtigkeit  der  Luft  bei  W-  und  NW- Winden  auf  der  Rückseite  einer  Haro- 
meterdepression  ist  wohl  darauf  zurückzuführen,  doss  dann  die  Luft  bis  zu  grossen  Höhen  hinauf 
homogen  ist,  denn  diese  Winde  erstrecken  sich  bis  zu  den  grössten  Höhen  der  Atmosphäre.  Um- 
gekehrt verhält  es  sich  bei  den  Ostwinden,  welche  seichte  Strömungen  sind.  R.  Rüssel  findet  in 
der  That,  dass  bei  NE- Wind  Trübung  (Haze,  dry  mist)  am  häufigsten  ist,  auch  dort,  wo  der  Wind 
über  das  Meer  herkommt  und  demnach  wenig  Stäubchen  führen  kann.  Wenn  der  NE  bis  zu  grossen 
Höhen  herrscht,  dann  fehlt  der  Duft  (Haze).  Derselbe  herrscht  stets,  wenn  Grund  ist  anzunehmen, 
dass  die  Luft  in  den  kleinsten  Partien  heterogen  ist. 

Für  die  Durchsichtigkeit  ist  günstig  nach  Rüssel:  Trockenheit  der  Luft  in  den  unteren 
Schichten,  geringe  Wärmestrahlung  des  Bodens,  stetige  und  homogene  Luftströmungen  bis  zu 
grossen  Höhen,  Gleichförmigkeit  der  TemperaturJifferenz  zwischen  Land  und  See  ,  wenig  Staub. 
Die  grösste  Durchsichtigkeit  tritt  oft  dann  ein,  wenn  der  Wind  von  S  oder  von  SW  nach  W  und 
NW  geht,  während  die  Luft  kälter  wird.  Die  Durchsichtigkeit  steigt  dabei,  auch  wenn  kein 
Regen  gefallen  ist,  von  40—50  km  auf  130—160  km.  Ursache  ist  wohl  die  grössere  Gleichförmig- 
keit der  Luft  oben  und  unten  durch  Herabsteigen  reiner  Luft  von  oben.  Der  W-  und  NW- Wind 
haben  die  grösste,  der  NE  die  kleinste  Durchsichtigkeit. 
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der  Barometermaxima  auf  den  unteren  kälteren,    meist  neblig  getrübten  Schichten 
schwimmt »). 

C.  Höhenrauch  (Haarrauch) '-^X  trockener  Nebel.  Wenn  die  Trübung  der  Atmo- 
sphäre bei  wolkenlosem  Himmel  und  relativ  trockener  Luft  sehr  stark  wird,  eine 
grössere  Verbreitung  erlangt  hat  und  von  längerer  Dauer  ist,  so  spricht  man  von 
Höhenrauch.  Die  Ursache  desselben  ist  sicherlich  in  sehr  vielen  Fällen  eine 
rauchige  Trübung  der  Luft  infolge  von  Moorbrennen,  Wald-  und  Prärie-  (Savannen-) 
Bränden  usw^^).  Er  tritt  aber  nicht  selten  auch  unter  Umständen  auf,  welche  diese 
einfache  Erklärung  unwahrscheinlich  machen.  Wenn  nach  langem  Regenwetter  im 
Sommer  rasch  schöne  trockene  Witterung  sich  einstellt,  tritt  oft  zugleich  sehr  ver- 
breiteter intensiver  Höhenrauch  auf*).  In  diesen  Fällen  ist  die  Trübung  wohl  zu- 
meist eine  optische,    und   die  Ursache   vielleicht  der  nasse  Boden  und  die  von  oben 


1)  Wenn  im  Winter  eine  Anticyclone  über  der  Schweiz  liegt,  schreibt  mir  E.  Hagenbach, 
dann  hat  man  auf  den  Höhen  des  Jura  einen  prachtvollen  Anblick.  Die  ganze  innere  Schweiz  ist 
mit  einem  Nebelmcer  bedeckt,  auf  das  man  herabsieht,  über  sich  hat  man  den  ganz  wolkenfreien 
Himmel  Ton  einem  Blau,  wie  man  es  gewöhnlich  nur  in  Italien  sieht,  vor  sich  hat  man  die  ganze 
Alpenkette  in  einer  Klarheit,  wie  sie  im  Sommer  nie  vorkommt,  nicht  nur  vom  Mont-Blanc  bis 
zum  Säntis,  was  im  Sommer  als  ein  Non  plus  ultra  gilt,  sondern  auch  noch  tief  nach  Bayern  und 
Österreich  hinein.  Ich  erkläre  mir  die  Erscheinung  dadurch ,  dass  infolge  des  Nebelmeeres  auf- 
steigende Luftbewegung  ganz  ausbleibt,  während  im  Sommer  vom  Boden  her,  wie  über  einer  heissen 
Platte,  warme  Luftfäden  oder  Schlieren  aufsteigen  und  dadurch  die  ^optische^  Trübung  veranlassen. 
Das  Sehen  in  die  Ferne  wird  nicht  deshalb  getrübt,  weil  das  Licht  der  fernen  Gegenstände  abge- 
halten wird  (wie  es  bei  der  „mechanischen"  Trübung  der  Fall  ist),  sondern  weil  das  an  den  Grenz- 
flächen verschieden  brechender  Luft  reflektierte  Licht  das  Auge  blendet.  Man  sieht  die  fernen 
Berge  aus  einem  subjektiven  Grunde  nicht,  den  man  durch  ein  Nicoisches  Prisma  beseitigen  kann, 
bei  der  mechanischen  Trübung  aber  aus  einem  objektiven  Grunde,  indem  das  Licht  durch  suspen- 
dierte Partikelchen  abgehalten  wird,  in  diesem  Falle  nützt  ein  Nicoisches  Prisma  nichts. 

Schul theiss  berechnet  die  Wahrscheinlichkeit  einer  Alpenaussicht  von  Höchenschwand 
(1000  m,  südl.  Schwarzwald)  aus  im  Winter  zu  0.41,  im  Frühling  zu  0.22,  im  Sommer  zu  0.13,  im 
Herbst  zu  0.18.  In  90  Proz.  aller  Fälle  einer  besonders  schönen  Alpen  aussieht  herrschte  eine  ab- 
wärts gerichtete  Bewegung  der  Luft,  57  Fälle  kamen  auf  anticyclonische  Witterung,  33  Fälle  auf 
Föhnwind,  die  übrigen  10  Proz.  traten  nach  Regen  ein.    Met.  Z.  1896,  S.  445. 

In  sehr  grossen  Höhen,  in  trockenen  Klimaten,  ist  die  Durchsichtigkeit  der  Luft  meist  sehr 
gross.  A.  Schuster  fand  eine  Schätzung  der  Entfernung  auf  den  Hochebenen  von  Tibet  unmög- 
lich. Auf  dem  Kyan  Chu-Plateau  werden  Objekte  in  16  km  Entfernung  noch  so  scharf  gesehen, 
wie  auf  1  km.  Man  sieht  wie  durch  ein  Vakuum,  der  Luftton  fehlt.  Ahnliche  Erfahrungen 
machte  Langley  am  Mt.  Withney  in  Kalifornien  in  zirka  4000  m   Höhe. 

2)  Die  Bezeichnung  „Haarrauch '^  soll  daher  kommen,  dass  die  Anhöhen  in  der  Nähe  von 
Niederungen  und  Mooren  in  Nordwestdeutschland  Haaren  genannt  werden,  und  sich  zur  Moor- 
kaltur  und  Basenbrennen,  welches  Höhenrauch  liefert,  am  besten  eignen.  In  Russland,  sagt 
Kämtz,  heisst  letzterer  Tuman-gar,  d.i.  ein  brandig  riechender  Nebel.  Kämtz  Bep.  I.  S.  106 
u.  in.  S.  191. 

3)  J.  Prestel,  1.  c.  Schmid,  Lehrbuch  S.  792  usw.  Kämtz,  Lehrbuch  d.  M.  III.  S.  197. 
A«  Müller,  Bildung  des  Höhenrauchs.  Pogg.  Ann.  CVL  1859,  289  erklärt  den  Höhenrauch 
in  klarer  Weise  als  das,  was  ich  oben  eine  „optische  Trübung"  genannt  habe.  „Ich  betrachte  den 
Höhenrauch  als  Luft,  welche  durch  zahlreiche  darin  suspendierte  wärmere  und  somit  verdünnte 
Lufttröpfchen  einen  Teil  der  Durchsichtigkeit  eingebüsst  hat."  —  „Wenn  die  Ausdehnung  des  dis- 
homogenen Mediums  hinlänglich  gross  ist,  muss  das  Resultat  dasselbe  werden,  als  ob  die  Licht- 
strahlen durch  Milch  gegangen  wären.  Die  Sonne  muss  eine  braungelbe  Färbung  annehmen,  wie 
wenn  sie  durch  Beinglas  betrachtet  wird." 

4)  So  sehr  auffallend  im  Juni  1881,  dann  wieder  Anfang  August ;  ferner  28/30.  August  1885 
ebenfalls  beim  Beginn  schönen  trockenen  Wetters  nach  langer  Regenzeit.    Barometermazimum  über 
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herabsinkende  trockene  Luft  des  Barometermaximums.  Die  starke  Verdampfung  an 
der  Erdoberfläche  macht  dann  die  Luft  über  derselben  sehr  ungleichmässig  dicht, 
mehr  oder  minder  mit  Wasserdampf  gemischt,  was  Veranlassung  giebt  zu  aufsteigen- 
den Luft-  und  Wasserdampffäden,  welche  die  Atmosphäre  optisch  trüben. 

Dagegen  ist  der  sommerliche  Hitzenebel  Spaniens,  Calina  genannt,  sowie  derOobar  in 
Äthiopien  wohl  ein  Effekt  beider  Ursachen,  der  mechanischen  (Staub-)  Trübung  der  I^uft,  und  zu- 
gleich einer  optischen  Trübung  derselben  durch  aufsteigende  warme  Luftfäden.  Nach  M.Will- 
komm, der  eine  charakteristische  Beschreibung  der  Calina  gegeben  hat,  unterscheidet  sich  die- 
selbe sehr  wesentlich  von  einer  rauchigen  Trübung.  Die  Calina  ist  ein  Erzeugnis  der  Hitze  und  hat 
daher  auch  wohl  mit  Becht  ihren  Namen.  Auch  A.  d 'Abb a dies  Beschreibung  des  Auftretens 
des  Gobar  spricht  mehr  für  eine  optische  Trübung.  Die  Luft  ist  dabei  trocken,  hat  im  Mittel  nur 
40  Proz.  Feuchtigkeit,  zuweilen  nur  20  Proz.,  bei  72  Proz.  rerschwand  die  Trübung  (siehe  Seite  2) 

n.    Energiequellen  der  Atmosphäre. 

Die  Energieäusserunpen  der  Atmosphäre  in  Form  von  Druck-  und  Temperatur- 
differenzen und  daraus  entspringenden  Bewegungszuständen  usw.  haben  ihren  Ursprung 
fast  ausschliesslich  in  den  Unterbchieden  des  "Wäimezustandes  verschiedener  Teile 
derselben,  die  Gravitations-Energie  spielt  dabei  eine  fast  verschwindend  kleine  Rolle 
(Hebung  von  Luftmassen  durch  die  Flutwellen  des  Meeres  usw.).  Wie  weit  elek- 
trische Energie  bei  den  atmosphärischen  Veränderungen  in  Betracht  kommen  muss, 
mag  vorläufig  dahingestellt  bleiben.  Die  wichtigste  Aufgabe  bleibt  deshalb,  die 
Quellen  der  Wärmezufuhr  für  die  Atmosphäre  ins  Auge  zu  setzen.  Dies  soll 
im  Nachfolgenden  in  Kürze  geschehen. 

1.  Sternenstrahlung  und  „Temperatur  des  Weltraumes".  Über  die 
Grösse  der  Sternenstrahlung  lässt  sich  nur  sagen,  dass  dieselbe  sehr  klein  sein  muss, 
selbst  gegen  die  Strahlung  der  Atmosphäre,  von  der  wir  sie  bei  Messungsversuchen 
nicht  trennen  können.  Langley  ist  tiberzeugt,  dass  die  vereinigte  Strahlung  der 
Sterne  und  der  Planeten  nicht  dem  zehntausendsten  Teil  einer  kleinen  Kalorie  gleich- 
kommen mag  und  dass  keine  Aussicht  vorhanden,  dieselbe  messen  zu  können.  Maurer 
weist  nach,  dass  es  ebenso  aussichtslos  ist,  die  Stenienstrahlung  berechnen  zu 
wollen  ^).  S.  Newcomb  veranschlagt  die  Gesamtlichtstrahlung  aller  Fixsterne  auf 
den  31  Milliontenteil  der  Sonnenstrahlung,  was  auch  für  die  Wärmestrahlung  gel- 
ten mag. 

Ebenso  müssen  wir  darauf  verzichten,  die  sogenannte  „Temperatur  des 
Weltraums"  durch  Beobachtungen  oder  durch  Rechnung  feststellen  zu  können. 
Um  dem  Begriff  der  Temperatur  des  Weltraums  eine  bestimmte  Deutung  zu  geben 
wollen  wir  darunter  jene  Temperatur  verstehen,  welche  die  Oberfläche  der  Erde 
(ohne  atmosphärische  Hülle)  bloss  unter  dem  Einflüsse  der  Sternenstrahlung  annehmen 


Mitteleuropa.  Anfang  Aug:u8t  1881  sah  ich  im  Inuthal  bei  Hall  die  so  nahen  l^ergwände  rechts 
und  links  kaam,  die  Sonnenscheibe  konnte  man  ungestraft  ansehen,  dabei  war  der  mattblaue  Himmel 
völlig  wolkenlos  und  rein,  ein  merkwürdiges,  fast  unheimliches  Bild.  Vom  Gebhardsberge  bei 
Bregenz  sah  man  wie  ins  Leere,  die  nahen  Berge  des  Rheinfhales  blieben  unsichtbar.  Bill  willer 
berichtete  mir  gleichfalls  von  dem  in  der  Schweiz  bei  der  grossen  Dürre  vom  5. — 8.  August  all- 
gemein verbreiteten  trockenen  Neb  el  (Höhenrauch).  Auf  Berggipfeln  soll,  in  den  höheren 
Regionen  wenigstens,  nichts  Besonderes  wahrgenommen  worden  sein. 
1»  Met.  Z.  1890  S.  18. 
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würde.     Die  wahrscheinlichste  Annahme  ist,  dass  diese  Temperatur  sehr  nahe  gleich 
dem  sogenannten  ahpoluten  Nullpunkt  der  Temperatur  (—  273^)  sein  würde. 

Die  Ton  Po  ui  11  et  berechnete  Temperatur  des  Weltraums  von  — 142^,  die  so  lange  Zeit 
Beacfalung  gefunden  hat,  ist  gegenwärtig  als  yöllig  bedeutungslos  erkannt  worden.  Aus  der  oben 
angeführten  Schätzung  der  relativen  Grösse  der  Sternenstrahlung  und  der  mittleren  Temparatur 
Yon  15*^  (288°  absolut),  auf  welche  die  Erde  unter  dem  Einflüsse  der  Sonnenstrahlung  erwärmt 
wird,  könnte  man  nach  dem  Strabhmgsgeselz  von  Stefan  auf  eine  Temperatur  dea  Weltraums 
von  zirka  4°  absolut  ( — 269^  schliessen  ^) 

2.  Strahlung  und  TemperaturdesMondes.  Esist  lange  Zeit  nicht  gelungen 
Wärmewirkungen  der  Mondstrahlung  nachweisen  zu  können.  Erst  Melloni  fand 
1846  Spuren  der  vom  Monde  reflektierten  Sonnenwärme.  In  neuerer  Zeit  haben 
»ich  Langley  und  Very  mit  Untersuchungen  über  die  Mond  wärme  beschäftigt. 

Langley  schätzt  nach  seinen  Bolometerbeobachtungen  den  Effekt  der  totalen 
(unkonzentrierten)  Mondstrahlung  auf  ein  geschwärztes  Thermometer  auf  den  sechs- 
tausendsten Teil  eines  Grades.  Die  Lichtstärke  des  Mondes  beträgt  nach  Bond 
und  Zöllner  ungefähr  ein  Sechshunderttausendstel  des  Sonnenlichtes. 

Die  Strahlung  des  Mondes  besteht  aus  der  reflektierten  Sonnenstrahlung  und  der  dunklen 
Wärmestrahlung  der  durch  die  Sonne  erwärmten  Mondoberfläche.  Von  der  sichtbaren  Strahlung 
dea  Mondes  gehen  nach  Langley  etwa  87  Proz.  durch  Glas,  von  der  unsichtbaren  kaum  2  Proz. 
Die  unsichtbaren  Strahlen  haben  durchschnittlich  eine  sechsmal  grössere  Intensität  als  die  sicht- 
baren (im  Winter  achtmal,  im  Sommer  nur  vier  bis  fünfmal  wegen  der  stärkeren  Absorption  in 
der  wasserreicheren  Erdatmosphäre).  Der  Mond  sendet  uns  wenig  mehr  als  den  hunderttausendsten 
Teil  der  Sonnen  wärme  zu. 

Frank  W.  Very  findet,  dass  nur  ^/s  der  ganzen  Mondstrahlung  auf  die  vom  Monde  reflek- 
tierte Sonnenstrahlung  kommt. ^) 

Da  die  Wärmewirkuug  des  Mondes  hauptsächlich  durch  die  dunkle  Strahlung  hervorgebracht 
wird,  welche  sowohl  vom  Glase  (Linsen),  sowie  von  der  Atmosphäre  sehr  stark  absorbiert  wird, 
so  ergiebt  sich  einerseits  die  Schwierigkeit  der  Messung  derselben,  andererseits  der  Schluss,  dass 
in  den  höheren  trockenen  Luftschichten  die  Wärmestrahlung  des  Mondes  etwas  intensiver  sein 
wird,  als  an  der  Erdoberfläche.  Herschel  und  Lord  Boss  schätzten  die  Temperatur  des  Voll- 
mondes auf  rund  100**.  Auch  Frank  Verys  sehr  sorgfältige  Untersuchungen  ergaben  als  mittlere 
Temperatur  der  beleuchteten  Mondoberfläche  ca.  100°.  Ekholm^)  berechnet  aus  dem  fkiergie- 
9pektrum  des  Vollmondes  dessen  Temperatur  zu  110°. 

Für  die  Würdigung  der  Rolle,  welche  eine  Atmosphäre  bei  der  Milderung  des  Temperatur- 
unterschiedes zwischen  Tag  und  Kacht  spielt,  ist  das  Beobachtungsergebnis  besonders  wichtig 
dass  bei  Mondflnstemissen  die  Mondstrahlung  in  wenigen  Stunden  auf  1  Proz.  ihres  normalen 
Wertes  bei  Vollmond  sinkt  und  dass  einen  Tag  nach  Sonnenuntergang  keine  Mondstrahlung  mehr 
za  beobachten  ist.  Die  von  der  Mondoberfläche  ausgestrahlte  eigene  Wärme  verschwindet  fast 
gleichzeitig  mit  der  reflektierten  Sonnenwärme.  Die  Nachttemperatur  des  Mondes  kann  deshalb 
kaum  mehr  als  etwa  — 170°  C  betragen.  (Mem.  Nat.  Acad.  of  Sciences  Washington.  Vol.  IV  u. 
American  Joum.  of  Science    Dec.  1889.) 

Man  hat  auch  versucht  zu  berechnen,  ob  bei  Vollmond  die  Temperatur  an  der  Erdoberfläche 
etwas  höher  ist  als  bei  Neumond,  aber  ohne  Erfolg.  (Bujs  Ballot  in  Pogg.  Ann.  H.  70.  S.  163 
u  B.  84.  S.  530.)  Bei  Erklärungen  meteorologischer  Erscheinungen  kann  demnach  die  Mondwärme 
kaum  in  Betracht  gezogen  werden. 

3.  Innere  Wärme  des  Erdkörpers.  Die  Temperaturänderungen  an  der 
Erdoberfläche  dringen  nur  bis  zu  einer  relativ  geringen  Tiefe  ein.   Unterhalb  dieser 


1)  Man  hat  T*  :  x*  «*  31  Millionen,  T  «  288°  gesetzt  gibt  x,  d.  i.  die  Temperatur  der  Erde 
unter  dem  Einflusa  der  31  Millionen  mal  kleineren  Strahlung  zu  3.9^  absolut  oder  rund  — 269°. 

2)  Met.  Z.  1899,  8.  412.  ^ 

3)  Met.  Z.  1902,  S.  19. 
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Tiefe,  die  in  mittleren  und  höheren  Breiten  etwa  20  —  30  m  höchstens  beträgt,  in 
den  Tropen  aber  der  Oberfläche  viel  näher  liegt,  bleibt  die  Temperatur  das  ganze 
Jahr  hindurch  konstant,  und  zwar  ist  sie  daselbst  etwas  höher  als  die  mittlere 
Lufttemperatur  an  der  Oberfläche  der  betreffenden  Erdstelle.  Dringt  man  noch 
tiefer  in  die  Erde  ein,  so  beobachtet  man  eine  fortwährende  Zunahme  der  Temperatur 
mit  der  Tiefe,  die  allerdings  örtlich  recht  verschieden  sein  kann,  im  allgemeinen 
aber  doch  einem  mittleren  Wert  nahe  bleibt.  Dieser  mittlere  Wert  der  Temperatur- 
zunahme mit  der  Tiefe  kann  zu  l®  pro  35  m  (d.  i.  0.02860  pro  1  m)  angenommen 
werden. 0  Jene  Zunahme  der  Tiefe,  welche  einer  Zunahme  der  Temperatur  um  lo 
entspricht,  nennt  man  die  geothermische  Tiefenstufe.  So  weit  man  bis  jetzt 
mit  Bohrlöchern  oder  in  Bergwerken  und  Tunnels  in  die  Erde  eingedrungen  ist,  hat 
man  keine  systematische  Änderung  in  dem  Betrage  dieser  Tiefenstufe  konstatieren 
können,  man  hat  weder  eine  Zu-,  noch  eine  Abnahme  der  Wärmeänderung  mit  der 
Tiefe  gefunden,  von  zahlreichen  lokalen  Unregelmässigkeiten  natürlich  abgesehen 
Nach  der  Theorie  ist  es  auch  gar  nicht  wahrscheinlich,  dass  innerhalb  der  erreich- 
baren Tiefen  eine  merkliche  Änderung  in  der  Wärmezunahme  gegen  das  Erdinnere 
anzutreffen  sei.*-*) 

Es  besteht  also  ein  konstanter  Wärmestrom,  der  von  den  tieferen  Erdschichten 
gegen  die  Oberfläche  fliesst  und  die  Temperatur  der  Erdoberfläche  etwas  erhöhen 
muss.  Die  innere  Erdwärme  ist  demnach  auch  eine  Wärmequelle  für  die  untersten 
Luftschichten,    aber,    wie  die  Rechnung  zeigt,   von  sehr  untergeordneter  Bedeutung. 

Man  erhält  die  Wärmemenge,  welche  die  Erdoberfläche  infolge  dieser  WärmestrOmung  ans 
dem  Erdinnern  an  die  Luft  abgiebt,  wenn  man  den  Temperaturgradienten  2.8^  pro  100  m  mit 
dem  mittleren  Wärmeleitungsvermögen  der  oberen  Erdschichten  multipliziert.  Dieser  (kalorimetrische) 
Wärmeleitungskoeffizient  ^)  ist  natürlich  sehr  verschieden  für  die  verschiedenen  Bestandteile  der 
Erdoberfläche.  Als  mittleren  Wert  desselben  kann  man  beiläufig  0.006  annehmen  *)  (Centimeter- 
Sek).  Man  erhält  damit  für  die  Sekunde  und  den  Quadratcentimeter  Erdoberfläche  die  Wärme- 
menge : 

0.000286X0.006  =  0.000001716  Gramm-Kalorien. 

Da  das  Jahr  31 557  Tausend  Sekunden  hat,  so  gibt  die  Multiplikation  als  Wärmezufluss  aus 
dem   Erdinnern  pro  Jahr  nicht  ganz  54.2  Kalorien. 

Diese  Wärmemenge  wäre  nur  imstande,  eine  Eisschicht  von  7.4  mm  Dicke  zu  schmelzen. 
Die  innere  Erd wärme  kann  also  nur  wenig  zum  Abschmelzen  von  Eis-  und  Schneelagern  beitragen. 
Man  ist  meist  geneigt,  diese  Wirkung  zu  überschätzen. 

Wir  können  weiter  mit  Trabert  berechnen,  dass  die  Mittel temperatur  der  Erde  durch  den 
Wärmestrom  von  54  Kalorien  aus  dem  Erdinnern  um  O.lo  C.  erhöht  wird,  also  nur  um  einen  sehr 
geringen  Betrag. 

Diese  geringe  Bedeutung  der  inneren  Erd  wärme  für  die  Erwärmung  der  Atmosphäre  wird 
aber  noch  dadurch  wesentlich  eingeschränkt^  dass  2/3  der  Erdoberfläche  mit  Wasser  bedeckt  sind. 
Da  der  Hoden  der  Ozeane  mit  kaltem  Wasser  von  nahe  0°  bedeckt  ist  und  dieses  kalte  Wasser 
in  der  Tiefe  bleibt,  so  nimmt  es  so  gut  wie  keinen  Einfluss  auf  die  Temperatur  an  der  Oberfläche 
und  damit  auf  die  Lufttemperatur. 

Die  Grösse  der  geothermischen  Tiefenstufe  ist  von  dem  Leitungsvermögen  der  Erdschichten 
abhängig,  also  von  deren  Beschaffenheit.  Ist  örtlich  das  Lei  tu  ngs  vermögen  kleiner  als  das  mittlere, 
für  das  die  Tiefenstufe  von  35  m  gelten  mag,  so  wird  die  Wärmezunahme  mit  der  Tiefe  rascher, 

1)  Professor  Sollas  möchte  lieber  zirka  45  m  (0.0222**  pro  Meter)  als  Mittel  annehmen. 

2)  Zeitschrift  für  Met.  XIIL  B.  (1878.)  S.  23—24. 

3)  D.  i.  die  Quantität  der  Wärme  (in  Kalorien),  die  in  der  Einheit  der  Zeit  durch  die 
Fläche  1  von  der  Dicke  1  hindurchgeht,  wenn  die  Temperatardifferenz  1®  ist. 

4)  Met.  Z.  32.  Bd.  (1897)  S.  151/152. 
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die  Tiefenstufe   also   kleiner,   denn  bei  stationärem  Wärmestrom  muss  das  Produkt  aus  Leitungs- 
Termögen  und  thermischen  Gradienten  konstant  sein. 

Nach  der  grossen  Arbeit  von  Prestwic  h  (Proc.  B.Soc. London.  XXXVIII  [1885]!  geben Kohlen- 
bergn-eike  eine  Tieftuslufe  von  27.5,  andere  Bergwerke  23.6,  artesische  Brunnen  28.1  m.  Prest- 
wich  nimmt  schliesslich  bloss  25  m.  Wir  sind  im  wesentlichen  dem  Bodentemperaturkomitee 
der  British  Association  gefolgt  (1882,  Southhamptou,  p.  74/90 i,  weil  die  neueren  besten  Beobach- 
tungen damit  sehr  gut  stimmen.  Trockene  Bohrlöcher  im  horizontalen  Erdreich  dürften  die 
besten  Resultate  geben. 
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1610 

29.5<> 

2.78 

36.0 

Sperenberg(l) 

1158 

46.9 

2.97 

33.7 

Wheelingiö; 

1450 

43.4 

2.89 

34.6 

Schladebach(2j 

1  1716 

56.6 

2.71 

36.8 

Pittsburg 

1524 

49.4 

2.94 

34.0 

Rybnik  (3) 

2003 

70.0 

2.94 

84.0 

CremonaP.(6 

1  832 

36.4 

2.21 

45.2 

Der  Gotthard-Tunnel  (in  1700  m  30.5)  gibt  0.0216  oder  46  m.  Das  Mittel  aus  diesen 
Befunden  an  sehr  Terschiedenen  Erdstellen  ist  2.86  pro  100  m  oder  35  m  pro  1®.  Lage  der  Orte: 
1  bei  Berlin,  2  bei  Merseburg,  3  Oberschlesien,  4  in  Holstein,  5  in  W  Virginien,  6  in  Neu-Süd-Wales. 

4.  Die  Intensität  der  Sonnenstrahlung.  Die  „Solar  Konstante".  Die 
Sonnenwärme  ist  die  Hauptquelle  der  Energie  in  der  Atmosphäre,  sie  ist  die  wich- 
tigste, ja  fast  die  einzige  Kraft,  welche  die  Erdatmosphäre  in  Bewegung  setzt  und 
dadurch  das  so  mannigfaltige  Spiel  der  meteorologischen  Erscheinungen  hervorruft 
Die  genaue  Kenntnis  der  Intensität  der  Sonnenstrahlung  in  absolutem  Masse  (in 
Kalorien)  wäre  deshalb  für  die  Meteorologie  von  allergrösster  Bedeutung. 

Die  Intensität  der  Sonnenstrahlung,  ungeschwächt  durch  die  Absorption  und 
Dispersion,  die  sie  in  der  Atmosphäre  erfährt,  also  an  der  Grenze  der  Atmosphäre, 
nennt  man  die  „Solar  Konstante"  ohne  damit  sagen  zu  wollen,  dass  diese  Inten- 
sität wirklich  völlig  konstant  ist.  „Constante"  soll  hier  nur  sagen,  dass  die  Intensität 
der  Sonnenstrahlung  von  den  sehr  grossen  Variationen,  die  sie  bei  dem  Durchgang 
durch  die  Atmosphäre  erfährt,  nach  Möglichkeit  befreit  worden  ist,  dass  diese  Zahl 
also  die  Sonnenstrahlung  selbst  ausdrückt. 

Es  mag  gleich  angeschlossen  werden,  dass  man  als  den  wahrscheinlichsten  Wert 
der  Intensität  der  Sonnenstrahlung  zumeist  den  vonLangley  gefundenen  annimmt. 
Er  beträgt  3  Kalorien  pro  Quadratcentimeter  und  Minute.  Die  Sonne 
sendet  der  Erde  (an  der  Grenze  der  Atmosphäre)  bei  senkrechten  Einfallen  der 
Strahlen  auf  die  Fläche  eines  Quadratcentimeters  in  der  Minute  eine  Wärmemenge 
zu,  welche  einen  Kubikcentimeter  Wasser  von  üo  auf  loC.  zu  erwärmen  imstande  ist. 
Doch  (ist  dieser  Wert  nur  ein  provisorischer,  und  es  ist  sogar  überhaupt  die 
Frage,  ob  wir  denselhen  jemals  ganz  sicher  werden  messen  können.  Das  einzige 
Hindernis  ist,  dass  wir  uns  zur  Messung  nicht  bis  an  die  Grenze  der  Atmosphäre  be- 
geben können. 

Man  ist  schon  seit  langer  Zeit  bemüht  gewesen,  den  Betrag  der  Sonnenstrahlung  zu  messen. 
Den  Anfang  machten  relative  Messungen,  erst  Pouillet  (1837)  konstruierte  einen  Apparat  (Pyrhelio- 
meter)  zu  Messungen  in  absolutem  Masse.  Ihm  folgten  Yiolle,  Crora,  Chwolson  und 
K.  Angst  röm,  letzteren  verdankt  man  die  grösste  bisher  erreichte  Vervollkommnung  der  Mess- 
instmmente  *).     In  Messungen  der  relativen  Intensitäten  der  Strahlengattungen   hat  Langley  das 


1)  Das  K  om  p  e  n  sation  sp  y  rheliometer  von  KnutAngströmin  seiner  gegenwärtigen  Ge- 
stalt empfiehlt  sich  durch  Bequemlichkeit  und  Baschheit  der  Messungen,  Empfindlichkeit  und  Trans- 
portfihigkeit.    Das  Prinzip  desselben  ist  in  Kürze  das  folgende:  Von  zwei  dünnen  möglichst  gleichen 
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Höchste  geleistet.  Die  Unsicherheit  der  Messongsmethoden  wird  sich  noch  völlig  überwinden 
lassen  *),  nicht  so  der  wechselnde  EinSuss  der  Atmosphäre  auf  die  Quantität  der  durchgelassenen 
Strahlung,  die  grossen  regellosen  Schwankungen  der  Diathermansie. 

Um  die  bei  verschiedenen  Sonnenhöhen  gemessenen  Intensitäten  der  Strahlung  vergleichbar 
zu  machen,  werden  dieselben  auf  den  Zenithstand  der  Sonne,  d.  i.  auf  die  Einheit  der  durchstrahlten 
Atmosphäreschichten  reduziert.  Man  kann  an  verschiedenen  Tagen  recht  verschiedene  Werte  der 
Intensität  der  Sonnenstrahlung  im  Zenith  erhalten,  selbst  an  völlig  klaren,  scheinbar  ganz  gleichen  Tagen . 

Durch  Messungen  bei  verschiedenen  Sonnenhöhen  am  gleichen  Orte  und  an  demselben  Tage, 
oder  besser  durch  gleichzeitige  Messungen  auf  einem  hohen  Berge  und  an  dessen  Fuss  gelangt  man 
zur  Kenntnis  des  „Transmissionskoeffizienten"  der  Atmosphäre,  der  natürlich  nach  Zeit,  Ort  und 
Luftzustand  sehr  verschieden  ausfallen  wird.  Die  Kenntnis  des  Transraissionskoeffizienten  setzt  uns 
dann,  wenigstens  formell,  in  den  Stand,  die  Intensität  der  Sonnenstrahlung  ausserhalb  der  Atmo- 
phäre,  die  Solar  konstante,  zu  berechnen. 

Der  einfachste  Ausdruck  für  die  Abhängigkeit  der  Sonnenstrahlung  am  Grunde 
der  Atmosphäre  von  dem  Transmissionskoeffizienten  (q)  derselben  und  der  Dicke  der 
durchstrahlten  Luftschichten  (d)  ist  schon  von  Lambert  1729  (unabhängig  auch  von 
Bouguer)  aufgestellt  worden.  Wird  jede  Strahlengattung  in  jeder  Schicht  um  den 
gleichen  Bruchteil  geschwächt  und  lässt  die  erste  Schichte  den  qten  Teil  der  Strahlung  J 
durch,  so  fällt  auf  die  zweite  Schichte  die  Strahlung  qJ,  auf  die  dritte  qq  J  (q'-^J), 
welche  wieder  nur  den  qten  Teil  dieser  geschwächten  Strahlung  durchlässt  usw.  Man 
sieht,  dass,  wenn  die  ganze  Dicke  der  durchstrahlten  homogen  gedachten  Schichten  d 
und  q  der  Transmissionskoeffizien  ist,  die  Gleichung  besteht 

J'  =  Jq^     ' 

In  dieser  Gleichung  sind  J  (also  etwa  die  Solarkonstante)  und  q  unbekannt. 
Stellt  man  aber  zwei  Messungen  bei  verschiedenen  Sonnenhöhen  (verschiedenen  Dicken 
der  atmosphärischen  Schichten'^)  an  und  darf  man  annehmen,  dass  q  in  beiden  Fällen 


einseitig  geschwärzten  Metallstreifen  wird  der  eine  der  zu  messenden  Strahlung  ausgesetzt,  der 
andere  durch  einen  Schirm  geschützt  aber  mittelst  eines  durchgesendeten  elektrischen  Stromes 
erwärmt.  Wird  die  Stromstärke  genau  so  reguliert,  dass  die  Erwärmung  der  beiden  Metallstreifen 
die  gleiche  ist,  was  mittelst  eines  auf  der  Rückseite  derselben  angebrachten  Thermoelementes  konstatiert 
werden  kann,  so  ist  die  Strahlungseruergie  gleich  der  durch  den  Strom  produzierten  Wärmemenge. 

Bezeichnet  i  die  Strahlung  pro  Sekunde  und  Quadratcentimeter,  b  die  Breite,  a  das  Absorp- 
tionsvermögen und  r  den  Widerstand  pro  Längeneinheit  der  Streifen,  ferner  s  die  Stärke  des  elek- 
trischen Eompensationsstromes,  so  gilt  die  Gleichung  i  b  a  =  r  s^  :  4.19,  woraus  sich  i  pro  sec.  und 
Quadratcentimeter  berechnet :  i  =  r  s' :  4.19  b  a. 

Ein  grosser  Vorteil  dieser  Methode  besteht  darin,  dass  besondere  Korrektionen  für  Strahlung, 
Konvektion,  Leitung  nicht  nötig  werden,  indem  sie  bei  der  Temperaturgleichheit  der  beiden  Streifen 
wegfallen.  Es  sind  daher  nur  die  Konstanten  a,  b  und  r  zu  bestimmen  und  bei  der  Messung  der 
Strahlung  die  Stromstärke  s  zu  bestimmen,  um  die  Strahlung  im  absoluten  Masse  zu  erhalten.  Be 
Benutzung  von  Manganin  für  die  beiden  Metallstreifen  ist  auch  die  Temperaturkorrektion  bei  der 
Widerstandsmessung  zu  vernachlässigen. 

1)  Eine  Übersicht  der  älteren  Versuche  der  Messung  der  Sonnenstrahlung  findet  man  in  dem 
Lehrbuch  der  Meteorologie  von  E.E.Schmidt  S.  123 — 134.  Die  beste  Darstellung  der  bezüg- 
lichen Leistungen  bis  zum  Jahre  1875  (etwa)  hat  Bad  an  geliefert  in  den  beiden  Werkchen :  Actino- 
m6trie  und  Les  rediations  chimiques  du  Soleil  (Qauthier  Villars  1877).  M.  s.  a.  Langlej 
Reaearches  on  Solar  Heat.  Cap.  III.  Actinom4trie.  Femer  die  grosse  Arbeit  von  O.  ChwolsoDi 
über  den  gegenwärtigen  Zustand  der  Aotinometrie.  Wild,  Rep.  für  Meteorologie  Bd.  XV.  Nr.  1. 
Petersburg  1892. 

2)  Man  überzeugt  sich  durch  eine  kleine  Konstruktion  leicht,  dass  bei  der  relativ  zum  Erd- 
halbmesser  sehr  geringen  Dicke  der  atmosphärischen  Schichten  die  .\bhängigkeit']der  letzteren  von  dem 
Zenithstand  der  Sonne  z  durch  1  :  cos  z  ausgedrückt  wird,  d.  h.  wenn  die  vertikale  Dicke  der  Atmo- 
sphäre gleich  1  gesetzt  wird,  ist  dieselbe  bei  dem  Zenithstande  z  der  Sonne  sec  z ;  also  d  >»  sec  z 
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den  gleichen  Wert  behalten  hat,  so  hat  man  zwei  Gleichungen  und  kann  daraus  J 
and  q  bestimmen. 

Durch  solche  Beobachtungen  fand  Pouillet  1S37  die  Intensität  J  (Solarkon- 
stapte)  zu  1.76  Kalorien  (cm-^.  Minute)  ein  Wert,  mit  dem  man  lange  gerechnet  hat. 
Mit  der  Vervollkommnung  der  Apparate,  der  schärferen  Ermittelung  ihrer  Korrektionen, 
und  einer  besseren  Einsicht  in  die  Wirkungsweise  der  Atmosphäre  auf  die  Sonnen- 
strahlung und  darauf  gegründete  rationellere  Formeln  ist  die  berechnete  Solarkon- 
stante immer  grösser  geworden.  Vi  olle  erhielt  (1875)  durch  Beobachtung  auf  dem 
Montblanc  2.54,  Langley  auf  der  Mt.  Withney  in  Kalifornien  (1884)  rund  3.0.  Die 
gTösste  Wahrscheinlichkeit  hat  gegenwärtig  noch  der  von  Langley  gefundene  Wert 
der  Solarkonstante. 

Die  Atmosphäre  ist  in  Wirklichkeit  kein  so  homogenes  Mittel,  wie  die  obige  Formel  es 
voraussetzt.  Sie  übt  zudem  auf  die  zusammengesetzte  Strahlung  der  Sonue  eine  auswählende 
(selektive)  Absorption,  so  dass  strenge  genommen  die  obige  Formel  nur  auf  Strahlen  gleicher  Wellen- 
länge angewendet  werden  darf,  jede  Strahlengattung  hat  ihren  eigenen  Transmissionskoeffizienten  q* 
Langley  hat  gezeigt,  dass  ein  allgemeiner  oder  mittlerer  Transmissionskoeffizient  stets  etwas 
zu  gross,  und  deshalb  die  damit  berechnete  Solarkonstaute  zu  klein  ausfällt.  Langley  hak 
darum  durch  äusserst  mühsame  Messungen  mittels  eines  von  ihm  konstruierten  Apparates  (Bolo- 
meter,  eine  Art  elektrischen  Differentialthermometer)  die  relativen  Wärmemengen  jedes  einzelnen 
Spektralgebietes  bei  verschiedenen  Dicken  der  Atmosphäre  gemessen  und  wurde  dadurch  in  den 
Stand  gesetzt,  die  Transmissionskoeffizienten  für  die  einzelnen  Strahlengattungen  zu  berechnen.  Die 
wichtigste,  entscheidende  Serie  solcher  Messungen  wurde  in  dem  trockenen  heiteren  Klima  von 
Kalifornien  ausgeführt,  in  grossen  Seehöhen.  Mittels  der  daselbst  gefundenen  Trausmissionskoeffizi- 
enten  konnte  die  Intensität  jeder  Strahlengattung  auch  an  der  Grenze  der  Atmosphäre  berechnet 
werden.  Trägt  man  diese  Intensitäten  als  Ordinaten  auf  einer  Abszissenachse  auf,  unterhalb  jene, 
die  an  der  Erdoberfläche  gefunden  worden  sind,  und  verbindet  die  Endpunkte  dieser  Ordinaten 
durch  Linien,  so  erhält  man  die  Energiecurve  der  Sonnenstrahlung  an  der  Grenze  der  Atmosphäre  *) 
und  an  der  Erdoberfläche.  Die  von  diesen  Curven  und  der  Abszissenachse  eingeschlossenen  Flächen 
sind  der  Gesamtenerg^e  (oder  Wärmewirkung)  der  Sonnenstrahlung  ausserhalb  der  Atmosphäre  und 
an  der  Erdoberfläche  proportinal,  sie  geben  das  Verhältnis  der  Wärmemengen.  Um  von  dieser 
Verbältniszahl  zu  den  Kalorien  selbst  übergehen  zu  können,  ist  eine  absolute  Bestimmung  der  Ge- 
samtwärmewirkung  der  Sonnenstrahlung  an  der  Erdoberfläche  nötig,  welche  Langley  mittels  des 
Aktinometers  von  VioUe  ausgeführt  hat.  Zur  Berechnung  der  Solarkonstante  sind  hauptsächlich 
zwei  Serien  von  Messungen  dienlich,  jene,  welche  an  der  Station  Lone  Pine  1146  m  und  auf  dem 
Mt.  Whitney  3544  m  (Geogr.  Breite  36.6  ®  N)  ausgeführt  worden  sind.  Nach  der  Berechnung  von 
F.  Very  ergeben  dieselben :  Area  der  Energiecurve*)  (zwischen  0.2  und  1.2//)  zu  Lone  Pine  48.6, 
Mt.  Whitney  02.7,  ausserhalb  der  Atmosphäre  100.  Die  Aktinometer  Messungen  lieferten  Lone  Pine 
1.533  Mt.  Whitney  1.86  Kalorien  (korrigiert).      Daraus  berechnet  sicli  : 

Solarkonstante:    Lone   Pine  1:^  —  3"  154.    Mt  Whitney  i:^^  —  3.024.      Durch    andere 
0.486  0.627 

kleine  Verbesserungen  werden  diese  Zahlen  3*182  und  3072,  Mittel  3.127,  als  definitiver 
Wert  der  Solarkonstaute.^) 


1)  Siehe  Seite  11  Figur  1. 

2)  Schon  reduziert  für  die  Absorptionsbänder  hauptsächlich  zwischen  Jl=s0.0  und  1.2//iiach 
der  Spektralenergiecurven.     Very  fand  die  Korr.  zu  7  Proz. 

3)  Man  darf  aber  die  Sicherheit  dieses  Resultates  nicht  überschätzen.  Abbot  fand  neuestens 
aus  den  Bolographen  Curven  die  Solarkonstante  in  mittl.  Entfernung  der  Sonne  zu  2.23  Calorien, 
allerdings  in  der  Niederung.  Mit  Recht  macht  Abbot  darauf  aufmerksam,  daß  auch  der  absolute 
Betrag  der  Gesamtstraldung  an  der  Erdoberfläche,  welcher  der  Bereclinung  zugrunde  gelegt  werden 
muß  (siehe  oben)  nicht  völlig  sicher  ist.  Wahrscheinlich  unterliegt  auch  die  Sonnenstrahlung  selbst 
zeitlich  größeren  Variationen,  als  man  bisher  bisher  angenommen  hat  (Langley  1904).  Die 
Me>*8ungen  1903  allein  gaben  nur  2.17. 
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Den  Einfluss  der  abnelmienden  Dicke  der  atmosphärischen  Schichten  auf  die  Intensität  der 
Sonnenstrahlung  ersieht  man  aus  folgendem  Beispiele: 

Kizzo,  September  1897  am  Mont«  Bosa. 
Ort  Mompantero  Trucco  Casa  d'Asti  Koccia  meloue 

Höhe  m  501  1722  2834  3537 

Luftdruck  mm  722  622  544  499 

Intensität  red.  auf  Zenithstand         1.61  1.98  2.09  .  2.13 

Auf  dem  Montblanc  fand  Vi  olle  (4810  m,  430  mm  Luftdruck)  2.39  Kalorien  (red.  auf 
Zenithstand).  In  den  Niederungen  kann  man  nur  im  Winter  bei  sehr  klarer  Luft  ähnlich  hohe 
Werte  für  die  Solarkonstante  erhalten,  wie  sonst  auf  hohen  Bergen;  so  fand  Savelief  dieselbe 
zu  3.6  an  einem  sehr  kalten  (Mittags  — 19**)  klaren  Wintertag  im  Kontinentalklima,  bei  einemt 
Dampfdruck  von  bloss  0.8  m  (Kiew,  28.  Dez.  1890).  Die  Abhängigkeit  der  W' ertej  für  die  Solar- 
konstante  von  dem  Zustande  der  Atmosphäre  ergiebt  sich  daraus,  dass  selbst  ein  so  ausgezeich- 
neter erfahrener  Beobachter  wie  C  r  o  v  a  an  den  zwei  besten  ausgewählten  ganz  klaren  Wintertagen 
zu  Montpellier  so  divergent«  Werte  wie  1.90  (8.  Januar  1875)  und  2.32  (4.  Januar  1876)  erhielt. 
Langley  bemerkt,  ähnliche  Erfahrungen  gemacht  zu  haben. 

Stanke witch  fand  auf  dem  Pamir  (Juni  1900)  in  Höhen  von  4200 — 4600  m  die  Intensität 
der  Sonnenstrahlung  um  Mittag  zu  2.0.  Mit  der  Trockenheit  der  Luft  nimmt  die  Intensität  der 
Sonnenstrahlung  zu,  w^ofür  die  Resultate  von  Schuke witsch  angeführt  werden  mögen. 

Sonnenbtrahlung  bei  gleichen  Sonnenhöhen  (zu  Pawlowsk) 
Dampfdruck  Mm.  1  2—5  6—9  10—13  16—17 

Kalorien  1.40  1.31  1.26  1.22  1.13 

Es  ist  wahrscheinlich ,  dass  einige  Strahlengattungen  schon  in  den  obersten  Schichten  der 
Atmosphäre  so  stark  absorbiert  werden,  dass  wir  sie  an  der  Erdoberfläche  nicht  mehr  messen 
können.  Da  die  Wärmestrahlung,  die  unten  auf  das  Actinometer  fäUt,  schon  in  den  höheren 
Schichten  der  Atmosphäre  von  den  gewissen  Strahlengattungen  durch  Absorption  befreit  worden 
ist,  so  können  die  unteren  Schichten  diathermaner  erscheinen  als  die  oberen.  So  fand  Crova 
auf  dem  Mont  Ventoux  (2000  m)  q  ==  0.58,  zu  Montpellier  gleichzeitig  q  =  0.62.  Nach  Abney, 
Michalke,  Fröhlich  kann  man  praktisch  auch  einen  aUgemeiuen,  mittleren  Absorptions- 
koeffizienten in  Rechnung  stellen,  trotz  der  Richtigkeit  der  strengeren  Auffassung  von  Langley. 

Nehmen  wir  rund  die  Intensität  der  Sonnenstrahlung  zu  3  Kalorien  (qcm,  Minute) 
an,  so  können  wir  leicht  die  Wärmemenge  berechnen,  welche  die  Erde  im  Laufe  eines 
ga^zen  Jahres  von  der  Sonne  erhält.  Diese  Wärmemenge  hängt  von  der  Grösse  der 
Fläche  ab^  auf  welche  die  Sonnenstrahlen  in*  jedem  Augenblick  auffallen,  d.  i.  für  die 
Erde  (sehr  nahe)  die  Fläche  eines  grössten  Kreises  der  Erdkugel  (Querschnitt  des 
Strahlenbündels). 

Wir  haben  demnach 
3x60"x24^x365V4*><R27r  =  20116x1020  Gramm  Kalorien. 
Da  man  von  dieser  Zahl  sich  kaum  eine  Vorstellung  machen  kann,  so  berechnet 
man  gern  die  Dicke  einer  Eisschichte  über  der  Oberfläche  der  Erde,  welche  durch 
diese  Wärmemenge  geschmolzen  werden  könnte.  Man  findet  dafür  5377  cm.  Am 
Äquator  erhält  jeder  qcm  jährlich  481750  g  Kalorien,  welche  eine  Eisschichte  von 
6567  cm  Dicke  schmelzen,  oder  eine  Wasserschichte  von  818.6cm  abdampfen  könnten.*) 


1)  FlÜHsigkeitwärme  des  Eises  zu  80  Kalorien  geuoninien  und  das  Gewicht  von  1  ccni  Eis 
zu  0.917  g.  Es  sind  demnach  73.12  Kalorien  nötig  zur  Schmelzung  eines  cem.  —  Die  Verdamp- 
fungswUrme  bei  26°  wurde  mit  588.5  Kalorien  angesetzt. 


I.  Buch. 

Die  Temperaturverhältnisse  der  festen  und  flüssigen 
Erdoberfläche  und  der  Atmosphäre 
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Die  Verschiedenheiten  der  Wärmeverteilung  in  der  Atmosphäre  in  horizontaler 
and  vertikaler  Bichtung  sind  es,  welche  Luftdruckänderungen,  Luftströmungen,  örtliche 
Verdichtungen  des  Wasserdampfgehaltes  der  Luft  und  damit  die  ganze  grosse  Mannig- 
faltigkeit der  sogenannten  Hydrometeore  hervorrufen.  Man  hat  daher  die  Atmosphäre 
geradezu  eine  Wärmemaschine  genannt,  welche  hauptsächlich  am  Äquator  geheizt 
wird,  und  die  an  den  Polen  ihren  Kühlraum  hat.  Die  Untersuchung  der  Tempera- 
turverteilung in  der  Atmosphäre  in  horizontaler  und  in  vertikaler  Richtung  und 
deren  Variationen  in  der  täglichen  und  jährlichen  Periode  ist  deshalh  die  erste  und 
eine  Hauptaufgahe  der  Meteorologie. 

Begriff  der  Lufttemperatur  und  die  Mittel  zu  deren  Bestimmung. 
Man  hat  zwischen  wahrer  Lufttemperatur  und  „klimatischer  Temperatur"  einen 
Unterschied  gemacht.  Die  Hervorhehung  dieses  Unterschiedes  ist  wichtig.  Ein  rich- 
tig zeigendes  Thermometer,  das  frei  in  der  Luft  aufgestellt  wird,  giebt  in  der  Mehr- 
zahl der  Fälle  nicht  die  Temperatur  der  [Luft  an,  sondern  je  nach  den 
äusseren  Verhältnissen  und  der  Beschaffenheit  des  Thermometergefässes  eine  höhere 
oder  niedrigere  Temperatur,  als  die  Luft  in  der  That  an  dieser  Stelle  hat.  Der 
Grund  liegt  darin,  dass  das  Thermometer  seine  Temperatur  nicht  bloss  von  der  Luft, 
sondern  auch  von  den  durch  dieselbe  hindurchgehenden  Wärmestrahlungen  verschie- 
dener Herkunft  auch  aus  der  Umgebung  empfängt,  oder  'einen  Wärmeverlust  durch 
Ausstrahlung  gegen  die  Umgebung  erleidet.  Die  Luft  selbst  am  Orte  [des  Thermo- 
meters absorbiert  diese  Strahlungen  fast  gar  nicht  und  strahlt  auch  wenig  Wärme 
aus,  sie  hat  daher  eine  andere  Temperatur,  als  sie  das  Thermometer  zeigt.  Man 
muss  daher  die  strahlende  Wärme  von  dem  Thermometergefäss  abhalten,  wenn  das- 
selbe die  Lufttemperatur  zeigen  soll,  das  Thermometer  soll  seine  Temperatur  nur 
durch  Berührung  mit  der  Luft,  bloss  durch  Wärmeleitung  erhalten.  Darin 
liegt  die  grosse  Schwierigkeit  der  Bestimmung  der  Lufttemperatur. 

Die  Temperaturwirkung,  der  wir  an  irgend  einem  Orte  ausgesetzt  sind,  ist  allerdings  gleich 
der  Summe  der  Einwirkung  der  Lufttemperatur  und  der  strahlenden  Wärme  der  Sonne  und  der 
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Umgebung,  es  ist  das  die  effektive  Temperatur,  die  auf  alle  Organismen  wirkt,  sie  beeinflusst  und 
die  man  daher  passend  , klimatische  Temperatur**  genannt  hat.  Der  Wärmezustand  der  Atmo- 
sphäre, welcher  als  bewegende  Kraft  auftritt,  wird  aber  durch  die  ,Luftwärme*  bestimmt,  letztere  ist 
es,  welche  die  Luft  spezifisch  leichter  oder  schwerer  macht  und  die  Luftmassen  in  Bewegung  setzt. 
Darum  messen  wir  die  Luft  wärme  imd  schliessen  die  strahlende  Wärme  aus,  welche  durch  die 
Luft  hindurchgeht,  ohne  ihre  Temperatur  zu  erhöhen. 

Die  Angaben  eines  der  Sonnenstrahlung  direkt  ausgesetzten  Thermometers,  die  sogenannte 
„Temperatur  in  der  Sonne**  hat  meteorologisch  gar  keine  Bedeutung.  Dieselbe  fallt  verschieden 
aus,  je  nach  der  Grösse,  Form  und  Beschaffenheit  des  Thermometergcfässes  und  ist  zugleich  von 
der  nächsten  Umgebung  desselben,  namentlich  aber  auch  von  der  Stärke  der  Luftbewegung  abhängig* 

Zu  vergleichenden  (nicht  ab.soluteu)  Messungen  der  Intensität  der  Sonnenstrahlung  an  ver- 
schiedenen Orten  hat  man  Thermometer  mit  geschwärztem  Gefäsbe  in  eine  stark  luftverdünnte 
Glaskugel  eingeschlossen  (Schwarzkugelthermometer  im  Vakuum).  Dadurch  schliesst  man 
die  dunkle  Wärmestrahlung  der  Umgebung  ziemlich  aus  und  zugleich  die  Wärmefortfühnmg 
durch  den  Wind,  sowie  auch  die  Abkühlung  durch  konvektive  Strömungen  im  Innern  der  Glas- 
kugel. Die  Angaben  solcher  Thermometer  sind  daher  nicht  mehr  so  erheblich  stark  beeinflusst 
und  können  deshalb  einigermassen  vergleichbare  Werte  für  die  relative  Intensität  der  Sonnen- 
strahlung liefern,  wenn  sie  wegen  der  verschiedenen  Diathermansie  (Dicke  und  Beschaffenheit)  der 
Glashülle  vorher  miteinander  verglichen  worden  sind. 

Gesellt  man  dem  Schwarzkugelthermometer  noch  ein  analog  adjustiertes  mit  blanker  Kugel 
bei,  so  gestattet  die  Differenz  der  Temperaturangaben  dieser  beiden  Thermometer  einen  beiläufigen 
Schluss  auf  die  absolute  Intensität  der  Sonnenstrahlung *)  selbst  (Aktinometer  Arago-Davy). 

Thermometer  und  Thermometerskalen.  Die  Quecksilberthermometer 
dienen  am  besten  zur  Bestimmung  der  Temperaturen  über  — 39  oC,  ( — 38.2  0  F.), 
bei  tieferen  Temperaturen  müssen  aber  an  deren  Stelle  Weingeistthermometer  treten. 

Die  Weingeistthermometer  sind  weniger  empfindlich  und  können  sehr  falsche  Temperatur- 
angaben liefern,  wenn  sie  nicht  mit  verifizierten  Thermometern  sorgfältig  verglichen  worden  sind. 
Die  thermische  Ausdehnung  des  Alkohols  differiert  stark  von  jener  des  Quecksilbers  und  variiert 
auch  sehr  mit  der  Zusammensetzung  desselben.  Viele  der  tieferen  Temperaturgrade,  die  bei  älteren 
Polarexpeditionen  gemessen  worden  sind,  bleiben  deshalb  recht  unsicher.  Der  Weingeist  dampft 
auch  bei  etwas  höhereu  Temperaturen  ab  und  kondensiert  sich  wieder  im  oberen  Teile  des  Ther- 
mometers, das  dann  falsch  zeigt. 

Bei  allen  Thermometern  besteht  die  Tendenz,  mit  der  Zeit  den  Nullpunkt  zu  erhöhen.  Man 
soll  deshalb  nur  Hartglasthermometer  (Jena-Glas,  verre  dur)  verwenden  und  selbst  bei  diesen  von 
Zeit  zu  Zeit  den  Nullpunkt  (in  reinem  tauenden  Schnee)  verifizieren. 

Als  Normalthermometer,  auf  welches  die  Angaben  aller  Thermometer  zu  beziehen  sind,  hat 
man  das  Wasserstoffthermometer  angenommen  (früher  das  Luftthermometer).  Die  Abweichungen 
eines  kalibrierten  Quecksilberthermometers  aus  Hartglas  von  den  Angaben  eines  Wasserstoffthenno- 
meters  sind  (für  meteorologische  Zwecke)  ganz  unerheblich  (bei  lO** -[- 0.05,  20** -["^-^ö»  30*^ 
-fO.lO  und  bei  40 »  +0.11). 

Das  Alkoholthermometcr  zeigt  bei  70®  der  Hydrogen-Skala  — 63°,  das  Toluenthermometer 
— 50.6  ^.  Trotzdem  wäre  das  Toluen  vorzuziehen,  weil  es  weit  leichter  von  stets  gleicher  Reinheit 
zu  erhalten  ist.  Bei  — 70°  können  Thermom«'ter  mit  ^chemisch  reinem**  Alkohol  gefüllt  um  1° 
von  einander  differieren. 

Von  den  Thermometerskalen  kommen  jetzt  nur  mehr  die  nach  Celsius  be- 
nannte 100  teilige  Skala  und  die  Fahrenheitsskala  in  Betracht.  Die  Skala  nach 
Reaumur  findet  in  der  Meteorologie  keine  Verwendung  mehr. 

Der  Nullpunkt  der  Celsiusskala  ist  bestimmt  durch  die  Temperatur  des  tauenden 
Eises,  der  Skalenteil  100  durch  den  Siedepunkt  reinen  Wassers  bei  einem  Luftdruck 
von  760  mm    (reduziert    auf  das  Meeresniveau    und  die  normale  Schwere  unter  45^ 


1)  Ferrel  hat  eine  Theorie  dieses  Aktinometers  gegeben.     Met.  Z.  XIX  (1884)  S.  386  und 
ß.  500  und  B.  Maurer  XX,  S.  18. 


I.  Buch.  27 

Breite).  Die  Fahrenheitsskala  zeigt  beim  Gefrierpunkt  des  Wassers  32"  und  beim 
normalen  Siedepunkt  212®,  der  Fundamen talabstand  zählt  deshalb  180  Skalenteile. 
5  Celsiusgrade  kommen  auf  9  Fahrenheitsgrade,  ein  Grad  Fahrenheit  ist  =»  0.555  . . 
Grade  Celsius. 

Die  englischen  Alkohol-(Glas-)Therinometer  sind  meist  unterhalb  32  **  derart  graduiert ,  dass 
aie  im  gefrierenden  Quecksilber  — 37.9®  F.  (38.85°  C.)  angeben,  sie  haben  einen  dritten  Fixpunkt.  0 
Der  wahre  Gefrierpunkt  des  Quecksilbers  ist  aber  — 39.2  °  C.  ( — 38.6  °  F.)  am  französischen  Hartglas- 
thermometer, oder  — 38.8°  der  Hydrogen-Skala. 

Die  Verwandlung  der  Fahrenheitskala  in  Celsius  erfolgt  dadurch,  dass  man  bei  Tempe- 
raturen unter  Null  (negativen  Graden  derselben)  dieselben  um  32  erhöht,  und  dann  mit  0,55  .  . 
multipliziert,  d.  h.  die  Hälfte  nimmt  und  '/»o,  sowie  ein  Vioo  dieser  Hälfte  noch  hinzu  addiert,  was 
im  Kopfe  geschehen  kann.  Bei  Temperaturen  über  Null  (Fahrenheit)  zieht  man  vorerst  32  ab 
und  wendet  dann  das  gleiche  Verfahren  an.*) 

Ein  Grad  R^aumur  ist  »=  */4°  Celsius.  Man  addiere  deshalb  ein  Viertel  hinzu,  wenn  man 
R.  in  C.-Grade  verwandeln  will  (10°  R.  =  20°  C.),* oder  man  dividiert  durch  8  und  multipliziert 
den  Quotienten  durch  10,  was  dasselbe  ist,  aber  oft  bequemer  erscheinenen  mag,  26.4  °R.  ■=33°C. 

Die  Fahrenheitskala  ist  noch  in  aUen  Ländern  englischer  Zunge,  selbst  in  wissenschaftlichen 
Werken  üblich.  Als  ein  Vorteil  derselben  wird  angeführt,  dass  man  weniger  mit  negativen  Graden 
zu  rechnen  hat,  und  dass  der  Grad  kleiner  ist,  weshalb  es  vielfach  genügt,  die  Temperatur  nur  in 
ganzen  Graden  anzugeben.] 

Thermometeraufstellung.  Dieselbe  soll  zwei  Bedingungen  erfüllen.  Das 
Thermometer  soll  erstens  seine  Temperatur  nur  durch  die  Berührung  mit  der  um- 
gebenden Luft  erhalten,  also  nur  durch  Wärmeleitung,  und  es  soll  zweitens  an  einem 
Orte  aufgestellt  sein,  wo  die  Lufttemperatur  nicht  lokal  beeinflusst  ist,  sondern  wo 
die  in  der  weiteren  Umgebung  in  beiläufig  gleicher  Höhe  herrschenden  Temperatur- 
verhältnisse stets  möglichst  rein  und  rasch  sich  einstellen. 

In  ersterer  Hinsicht  ist  zu  bemerken,  dass,  je  kleiner  die  blanke  Therm  oraeter- 
kugel  ist,  sie  desto  weniger  von  der  Strahlung  beeinflusst  wird.  Versieht  man  sie 
ausserdem  mit  einem  glänzend  polierten  Silberüberzug,  so  wird  fast  keine  Stralilung 
absorbiert   und    djis  Thermometer    giebt  ohne  Schutz  nahezu  die  Lufttemperatur  an. 

In  der  Beobachtungspraxis  sucht  man  die  Thermometer  gewöhnlich  durch  mög- 
lichst luftige  Beschirmungen 3)  gegen  die  Wärmestrahlung  der  Sonne,  sowie  gegen 
jene  der  Umgebung  zu  schützen,  zugleich  aber  auch  gegen  den  Regen,  da  ein  nasses 
Thermometer  unter  die  Lufttemperatur  sinkt. 

Aber  auch  bei  der  besten  Beschirmung  wird  man  die  Einflüsse  (auch)  der 
(dunklen)  Wärmestrahlung   der  Umgebung    auf    die  Thermometer    nicht    völlig    aus- 


1)  Auf  Grund  von  B.Stewarts  Bestimmung  des  Gefrieq^unktes  zu  — 37.93  nach  dem 
Lultthermometer.  Der  Siedepunkt  der  Fahrenheitskala  212®  wird  meist  definiert  als  Siedepunkt 
des  Wassers  bei  29.905  engl.  Zoll  Luftdruck  in  der  Breite  von  London.  Dies  entspricht  sehr  nahe 
760,03  mm  unter  45®  Brette,  so  dass  dann  212  **  fast  völlig  genau  den  normalen  Siedepunkt  darstellt. 

2)  Beujpiele:  —50«  F.  =.  —82®  X  0.55  .  .  .  «  —41.00  Summe  —  45.55  Geis. 

—4.10 
—.41 
—.04 
90®  F.  «  58®  X  0.55  .  .  .  «  29.00  Summe  32.22  Cels. 

2.90 

29 

3 

3)  Metalle  sind  das  beste  Material  dafür,  denn  sie  gleichen  ihre  Temperatur  am  raschesten 
mit  der  Lufttemperatur  aus. 
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schliessen  können,  dieselben  werden  bei  der  laugsamen  Übertragung  der  Luftwärme 
durch  blosse  Leitung^),  stets  eine  von  der  Lufttemperatur  etwas  abweichende 
Temperatur  angeben.  Deshalb  soll  ausserdem  durch  starken  Luftzufluss  zu  dem 
Therm  om  et ergefäss  der  Einfluss  der  Wäimestrahlung  möglichst  eleminiert  werden. 
Die  Thermometer  sollen  zu  diesem  Zwecke  einige  Zeit  vor  der  Ablesung  einem 
lebhaften  Luftstrome  (aus  der  freien  Umgebung)  ausgesetzt,  also  kräftig  ventiliert 
werden. 

Auf  diesem  Prinzipe  der  möglichsten  Eliminierung  der  Strahlungseinfltisse  auf 
die  Thermometer  durch  gesteigerten  Luftzutritt  zu  denselben  beruht  die  Anwendung 
der  sog.  Schleuderthermometer,  sowie  auch  das  Assmannsche  Aspirations- 
thermometer (und  -Psychrometer). 

Die  erstere  Methode  zur  Bestimmung  der  Lufttemperatur  hat  zuerst  Arago  empfohlen.  Sie 
besteht  darin,  kleinere  auf  der  Bohre  geteilte  Thermometer  an  einer  Schnur  [rasch  im  Kreise 
herumzuBchwingen  bis  ^ihr  Stand  sich  nicht  mehr  ändert.  Dieses  Verfahren  kann  [namentlich 
Reisenden  [empfohlen  werden,  die  nicht  mit  einem  Aspirationsthermometer  ausgerüstet  sind.  In 
der  Sonne  erhält  man  damit  immer  noch  etwas  zu  hohe  Temperaturen.  Sind  aber  die  Thermo- 
meterkugeln klein  und  blank  versilbert,  so  erhält  man  wohl  nahe  die  Lufttemperatur. 

Die  Benützung  eines  As  »mann  scheu  Aspirationsthermometers  ist  aber  in  den  meisten 
Fällen  bei  weitem  Torzuziehen.  Bei  diesem  sind  die  äusseren  Strahl ungseinflüsse  schon  von  vorne 
herein  dadurch  wesentlich  vermindert,  dass  das  Thermometergefäss  in  einiger  Entfernung  von  zwei 
Metallhülsen,  die  äussere  blank  poliert,  umgeben  ist.  Eine  polierte  Metallfläche  absorbiert  sehr 
wenig  strahlende  Wärme.  Ausserdem  wird  durch  einen  von  einem  Uhrwerk  getriebenen  AjBpirator 
dem  Thermometergefäss  ein  konstanter  Luftfitrom  zugeführt.  AVenn  derselbe  die  Geschwindigkeit 
von  2 — 3  m  in  der  Sekunde  hat,  so  kann  man  die  Lufttemperatur  auch  im  vollen  Sonnenschein 
sehr  genau  bestimmen.  Ein  solches  Thermometer  eignet  sich  auch  zur  Prüfung  der  gewöhnlichen 
Thermometeraufstellungen. 

In  der  Praxis  sind  vornehmlich  zwei  Arten  von  Thermometeraufstellungen  üblich,  1.  Man 
bringt  die  Thermometer  in  einem  (luftigen)  Blechgehäuse  vor  einem  Fenster  auf  der  Nordseite 
eines  Hauses  an,  in  solcher  Entfernung  von  der  Mauer,  dass  die  Temperatur  derselben  die  An- 
gaben des  Thermometers  nicht  mehr  beeinflusst.  Zur  Ablesung  wird  das  Thermometer  dem  Fenster 
auf  kurze  Zeit  hinlänglich  genähert.  Das  Fenster  darf  (namentlich  im  Winter)  nicht  offen  ge- 
lassen werden,  am  geeignetsten  ist  deshalb  das  Fenster  eines  ungeheizten  Zimmers  oder  eines  Kor- 
ridors. In  unseren  Breiten  ist  die  NNW -Seit«  die  günstigste,  die  Sonne  soll  mindestens  eine  Stunde 
vor  der  Ablesung  das  Thermometergehäuse  nicht  melir  bescheinen,  sonst  muss  dasselbe  durch 
einen  zweiten  entfernten  MetaUhchirm  besonders  geschützt  werden.  Hat  man  kein  entsprechend 
jeder  Zeit  gegen  die  Sonnenstrahlung  geschütztes  Fenster,  so  muss  an  geeignetem  Orte  ein  zweites 
Thermometer    angebracht  werden,    das  dann   an  SteUe  des  von  der  Sonne  beeinflussten  abgelesen 

wird. 

Das  Theimometer  soll  mindesten«  2 — 3  m  über  dem  Boden  angebracht  werden.  Die  Tem- 
peraturangaben werden  durch  grosseren  Abstand  vom  Boden  wenig  beeinflusst,  wohl  aber  durch 
zu  grosse  Annäherung  an  denselben. 

Derartige  mit  Umsicht  angebrachte  Fensteraufstellungen  der  Thermometer  liefern,  in  den 
gemässigten  Zonen  wenigstens,  sehr  gut  vergleichbare  Lufttemperaturen« 

2.  Man  stellt  im  Freien  eine  geräumige  luftige  Hütte  auf,  deren  Wände  aus  schief  gestellten 
Jalousiebrettchen  (besser  Metall)  bestehen,  und  die  mit  doppeltem  Dach  versehen  ist.  In  dieser 
Hütte  werden  die  Thermometer  in  luftigen  Blechgehäusen  oder  (wenn  der  Schutz  gegen  Strahlung 
schon  genügend)  frei  angebracht,  nach  unten  gegen  die  Bodenstrahlung  aber  durch  einen  Metall- 
schirm geschützt. 


1)  Da  die  spezifische  Wärme  des  Quecksilbers  (noch  melir  die  des  Weingeistes)  sehr  viel 
grösser  ist  als  die  der  Luft,  so  nimmt  die  Themiometerkuirel  in  ruhender  Luft  nur  langsam  die 
Luftwärme  an.  Sollen  die  Thermometer  den  Anderungeu  der  Lufttemperatur  rasch  folgen,  so 
müssen  sie  kleine  Gefässe  haben  und  ventiliert  werden. 
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Diese  Aufstellung  eignet  sich  besonders  für  höhere  Breiten,  wo  die  Sonne  im  Sommer  schon 
riemlich  rings  um  den  Horizont  herumläuft,  und  wo  die  Temperatur  im  Innern  der  Häuser  im 
Winter  konstant  viel  höher  ist  als  die  Lufttemperatur,  eine  nahe  Hauswand  daher  das  Thermo- 
meter leicht  stark  beeinflussen  kann.  Sie  leistet  auch  gute  Dienste  in  Klimaten  mit  starker  Be- 
wölkung und  stets  lebhaft  bewegter  Luft.  In  niedrigen  sonnigen  Breiten,  sowie  im  Kontinental- 
klima ^auch  in  mittleren  Breiten,  erhitzen  sich  solche  Hütten  viel  zu  stark;  die  Temperatur  im 
Innern  derselben  kann  bei  Anwendung  aller  Vorsieh tsraassregelu  mittags  um  mehrere  Grade  von 
der  Lufttemperatur  aussen  abweichen. 

Spezielle  Anweisung  zur  Aufstellung  der  Thermometer  findet  man  in  den  Instruktionen  zur 
Anstellung  meteorologischer  Beobachtungen.*) 

Neben  der  zweckmässigen  Aufstellung  der  Thermometer  ist  das  Haupterfordemis 
wissenschaftlich  brauchbarer  Temperaturaufzeichnungen  die  richtige  Wahl  des 
Ortes,  wo  die  Thermometer  aufgestellt  werden.  Bei  dieser  Wahl  hat  man  vor 
allem  darauf  zu  achten,  dass  die  Luft  an  der  betreffenden  Stelle  als  Repräsentant 
der  Luftmassen  der  weiteren  Umgebung  angesehen  werden  kann.  Örtlichkeiten,  wo 
die  Luft  stagniert,  sollen  besonders  vermieden  werden,  desgleichen  solche,  wo  lokale 
kalte  Luftzüge  (aus  engen  Thälern  z.  B.)  vorherrschen,  oder  wo  von  südlich  ab- 
dachenden Gehängen  erwärmte  Luftmassen  heraufkommen.  Freigelegene  Orte  mit 
lebhafterem  Luftwechsel  sind  im  allgemeinen  die  besten.  Alle  Verfeinerungen 
der  Beobachtungsmethoden  nützen  nichts,  wenn  der  Beobachtungs- 
ort nicht  gut  gewählt  ist. 


L  Kapitel. 

Die  Wärmeeinnahme  nnd  Wärmeaasgabe  der  Atmosphäre  nnd 

der  Erdoberfläche 

Sonnenstrahlung  und  Wärmeausstrahlung. 

Der  Wärmezustand  der  Erdoberfläche  und  damit  auch,  wie  wir  sehen  werden, 
jener  der  unteren  Schichten  der  Atmosphäre  ist  in  jedem  Momente  das  Ergebnis  des 
Unterschieds  zwischen  der  Wärmezufuhr  durch  die  Sonnenstrahlung  und  des  Wärme- 
verlustes durch  Ausstrahlung  der  Wärme.  Die  Ausstrahlung  ist  immer  vorhanden, 
die  Einstrahlung  nur  bei  Tage.  Die  zeitlichen  und  örtlichen  Unterschiede  der  Ein- 
strahlung und  Ausstrahlung  müssen  nun  näher  in  Betracht  gezogen  werden,  wenn 
wir  zu  einem  Verständnis  der  Wärmeverhältnisse  der  Erdoberfläche  und  der  At- 
mosphäre auf  physikalischer  Grundlage  gelangen  wollen. 

A.  Die  Sonnenstrahlung» 

1.  Deren  zeitlicher  Verlauf  an  demselben  Orte.  Tägliche  nnd  jähr- 
liche Periode. 

Die  täglichen  Änderungen  der  Intensität  der  Sonnenstrahlung  innerhalb 
der  Atmosphäre  haben  ihren  Grund  darin,  dass  die  tief  erstehende  Sonne  dickere 
Atmosphärenschichten  zu  durchstrahlen  hat,   und  die  Intensität  der  Strahlung  dabei, 

1)  Jelinek:     Anleitung    zu   meteorologischen  Beobachtungen   nebst    einer   Sammlung  von 
Hilfstafeln.  Leipzig,  Engelmann. —  Königl.  Preuss.  Meteorol.  Institut.  Instruktion.  Berlin,  Asher  u.  Co. 
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wie  vorhin  schon  erörtert  worden  ist,  durch  diffuse  Reflexion  und  durch  Absorption 
geschwächt  wird.  In  den  untersten,  am  meisten  getrübten  Schichten  der  Atmosphäre 
sind  diese  Verluste  der  Strahlung  ganz  besonders  gross.  In  den  hohen  Schichten 
der  Atmosphäre  wird  diese  tägliche  Änderung  immer  kleiner,  bis  sie  an  der  Grenze 
der  Atmosphäre  ganz  verschwindet. 

Wie  rasch  die  Dicke  der  durchstrahlten  Atmosphärenschichten  mit  Abnahme 
der  Sonnenhöhe  zunimmt,  zeigen  folgende  Zahlen 

Zenith  Sonnenhöhe  Horizont 

90«      800     70      60      50     40      30      20      10     5       0 

Relative  Weglänge  der  Strahlung 
1.00   1.02   1.06   1.15    1.31    1.56  2.00  2.92  5.7   10.8  45 
Relative  Intensitäten  der  Strahlung  bei  senkrechtem  Einfallen 
78      77      76      75      72      68     62     51      31     15      0  Proz. 

Intensitäten  auf  einer  horizontalen  Fläche'). 
78      76      72      65      55      44     31     17       5       10  Proz. 
Die  Bedeutung  der  Sonnenhöhe  für  die  Intensität  der  Sonnenstrahlung,  nament- 
lich  jener   auf  dem   horizontalen  Erdboden   kommt  in  diesen  Zahlen  klar  zum  Aus- 
druck. 

Den  obigen  theoretischen  Relativzahlen  mögen  nun  aber    auch   einige  wirkliche 
Messungsergebnisse  an  die  Seite  gestellt  werden. 
Intensität  der  Sonnenstrahlung  zu  Yxelö  (Schweden),  58®  56'  nordl.Br.  am  18.  und 

19.  Juli  1888  nach  K.  Angström.     Völlig  heitere  Tage. 
Zeit  5^a         6^         7>»         S^         9»^       10^^       M^       Mittag 

7^p         6»»         5^         4^         3^         2^         l^  „ 

Sonnenhöhe  11.9»     17.9«    23.90    29.1«    33.2»    35.9«    37.8»     38.4« 

Schichtendicke      4.75      3.09     2.26     1.80      1.53      1.38      1.29      1.26 
Sonnenstrahlung  0.50      0.73     0.91     1.06      1.18      1.27      1.33       1.35  Kai. 

reduziert  auf  den  horizontalen  Boden 
Sonnenstrahlung  O.IO      0.22      0.37     0.51      0.65      0.75      O.Sl       0.84  Kai. 

Während  bald  nach  Sonnenaufgang  eine  Luftmasse  über  der  Erdoberfläche  eine 
halbe  Kalorie  pro  Minute  zugestrahlt  erhält^  bekommt  der  Boden  erst  ein  Fünftel 
davon,  und  drei  Stunden  später  immer  noch  bloss  sechs  Zehntel,  um  Mittag  in  59^ 
Breite  auch  nur  wenig  über  60  "/o.  In  niedrigeren  Breiten  mit  steilerer  Sonnenbahn 
ist  das  Verhältnis  natürlich  günstiger.  Da  aber  der  Boden  die  Sonnenstrahlung 
viel  stärker  absorbiert,  als  es  die  Luft  vermag,  so  erwärmt  sich  der  Boden  trotzdem 
viel  rascher  als  die  Luft. 

An  den  meisten  Orten  Ut  die  IntenMtnt  der  Sonnenstrahlen  auch  an  ganx  heiteren 
Tagen  in  gleichen  Abstünden  von  I^Iittag,  also  bei  gleicher  Sonnenhöhe  nicht  die  gleiche, 
sie  ist  meist  vormittags  grösser,  das  Maximum  wird  schon  vor  Mittag  erreicht.  Diese  Abnahme 
der  Sonnenstrahlung  um  Mittag  tritt  durchschnittlich  im  Sommer  am  stärksten  hervor,  es  ergeben 
sich  dann  oft  zwei  Majsima,  ein  Hauptmaximum  vormittags,  und  ein  zweites  am  Nachmittag. 
Bas  Vorwiegen  der  Vormittagsintensitäten  ersieht  man  bchon  aus  folgenden  Beobachtungsergebnissen 
von  Hom^n  in  Finland  (60.30  ß^eite  14.  u.  15.  August,  ganz  klare  Tage): 

')  Die  senkrechte  Strahlung  nimmt  ab  im  Verhältnis  q*'  wie  früher  gezeigt  wurde  (q  Abßorp- 
tionskoeffizient,  d  die  Dicke  der  Atmosphäre),  die  Strahlung  auf  die  horizontale  Fläche  wird 
erhalten  durch  Multiplikation  mit  dem  Sinus  der  Sonnenhöhe  oder  mit  dem  Cosinus  der  Zenith- 
di  stanz. 
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Sonnenstrahlung  auf  die  horizontale  Fläche.  Gramm  Kalorien  qcm. 

6»»       7       8       9       10       11     Mittag     1       2       3       4       5       6»» 
•14     -32    -53    -77     -92    101      102      -97  -82    -65     48    -33    -20 
Nachmittags  ist  die  Atmosphäre   im  allgemeinen   viel  weniger  diatherman;    es  giebt  wenige 
Tage,   an  denen  beide  Tageshälften  gleich  sind.    Unsichtbar  bleibende  Kondensationen  des  Wasser- 
dampfes in  den  höheren  Luftschichten,  Staubtrübungen  in  den  unteren  werden  die  Ursache  davon  sein. 

Aktinographen  Zeichnungen  auf  dem  Mont  Ventoux  und  zu  Montpellier 
am  gleichen  Tage  nach  Crova. 


Fig.  2. 
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Eine  sehr  gute  Vorstellung  von  den  fortwährenden  Schwankungen  der  Durch- 
lässigkeit der  Atmosphäre  und  damit  der  Intensität  der  Sonnenstrahlung  im  Sommer 
geben  die  beistehenden  Eeproduktionen  der  Aufzeichnungen  eines  Aktinographen  von 
Cr.ova.     Die  Depression  der  Strahlungsintensität    um  Mittag  tritt  sehr  entschieden 
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hervor,  namentlich  unten  in  Montpellier.  Aber  auch  noch  auf  dem  Mt.  Ventoux  in 
2000  m  ist  sie  deutlich  genug  ausgesprochen,  ein  Beweis,  dass  nicht  Stauhtrtihungen 
(durch  aufsteigende  Lufthewegung  um  Mittag)  allein  die  Ursache  sind,  sondern  auch 
Vorgänge  in  sehr  hohen  Schichten  der  Atmosphäre. 
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Die  grössten  Intensitäten  der  Sonnenstrahlung  um  Mittag  erreichen  in  Mont- 
pellier 1.6  Kalorie,  auf  dem  Mt.  Ventoux  aber  hat  Crova  gegen  Mittag  im  Sep- 
tember über  1.9  gemessen.  Die  grössten  Strahlungsintensitäten  werden  gemessen  wenn 
die  Atmosphäre  sehr  dampfarm  ist,  also  in  höheren  Breiten  an  klaren  Wintertagen. 
Bei  einer  Dicke  der  atmosphärischen  Schichten  von  3.7  war  die  Atmosphäre  zu  Kiew 
(Beobachter  Savelief)  im  Januar  ebenso  transparent  wie  bei  l.l  im  Juli  zu  Montpellier. 
Angström  fand,  dass  die  Intensität  der  Sonnenstrahlung  an  kalten,  heiteren  Winter- 
tagen bei  geringem  Dampfdruck  zu  üpsala  ebenso  gross  ist,  wie  jene  auf  dem  Gipfel 
des  Pic  von  Teneriffa  (3680  m)  im  Sommer  bei  gleichen  Dicken  der  durchstrahlten 
Luftschichten. 

Wie  zu  erwarten,  fand  Angström  die  Zunahme  der  Sonnenstrahlung  mit  Zu- 
nahme der  Sonnenhöhe  auf  dem  Pic  etwas  geringer  als  im  Meeresniveau. 

Der   jährliche  Gang  der  Intensität    der  Sonnenstrahlung   ist  bisher  nur  für 
wenige  Orte  festgestellt  worden. 
Jährlicher  Gang  der  Intensität    der  Sonnenstrahlung   an  heiteren  Tagen  um  Mittag 

Gramm-Kalorien  pro  cm  2  und  Minute. 
Jan.   Febr.     März     April     Mai     Juni     Juli     Aug.     Sept.     Okt.     Nov.     Dez.    Jahr 

MontpeUier  43^36'  N.     1 1  jähr.  Mittel 
1.03     1.06      1.10      1.16      1.16      1.11      1.11     1.07     1.08     1.04     1.05      0.98*    1.08 

Pawlowsk  59^  4l'N.     5  Jahre.^ 
0.94     1.13       1.29      1.86      1.30     1.28     1.25     1.22     1.28     1.14     1.02      0.85*    1.17 

April  und  Mai  haben  die  stärkste  Sonnenstrahlung,  Dezember  die  kleinste,  ein 
zweites  Maximum  macht  sich  im  September  bemerkbar.  Der  obige  jährliche  Gang 
ist  ein  komplexes  Phänomen,  bedingt  durch  die  Sonnenhöhe  und  die  Durchlässigkeit 
der  Luft  für  die  Sonnenstrahlung.  Reduziert  man  die  Messungen  auf  die  gleiche 
Sonnenhöhe,  so  fällt  das  Maximum  auf  den  Dezember  und  Januar,  das  Minimum  auf 
den  Sommer  (PawLowsk  bei  30^  Sonnenhöhe,  Dezember  und  Januar  1.44,  Juü, 
August  1.10).  Der  Transmissionskoeffizient  q  ist  im  Dezember  0.71  von  Juni  bis 
August  0.48.  Es  ist  offenbar  der  grössere  Wassergehalt  der  Luft  im  Sommer, 
welcher  die  Intensität  der  Sonnenstrahlung  vermindert  (für  gleiche  Sonnenhöhe). 

Von  grossem  Interesse  sind  noch  die  wirklichen  Wärraesummen,  welche  der 
Erdboden  im  Laufe  eines  Jahres  (mit  Rücksicht  auf  die  Bewölkung)  empfängt. 
Dieselben  sind  bisher  nur  für  Montpellier  (Crova  und  Houdaille)  Kiew  (Save- 
lief)   und  für  die  Treureuberg  Bai  auf  Spitzbergen  (West man)  berechnet  worden. 

Mittlere  tägliche  Wärmesummen  für  den  Erdboden.     (Gramm  Kai.) 
Jan.    Febr.  März    April     Mai      Juni     Juli     Aug.     Sept.     Okt.     Nov.    Dez.      Jahr 

Montpellier  43°  46' N.  (1883/89,  7  Jahre.) 
82       127      184      229      296      311      825      295      225      135       90      61*       71924 

Kiew  500  24' N.  (3  Jahre.) 
24       67        99        122      318      325      328      306      227      125      34      13*       60745 

Treurenberg  Bai  79«  55' N.  (1  Jahr.) 
0         0  15         53       143       127       114        55        40         0         0         0  16800 


1)  Die  absoluten  Werte  sind  wohl  nicht  ganz  vergleichbar. 
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Wärmesummen  nach  Jahreszeiten.     Kilogramm -Kalorien. 
Montpellier  Kiew 

Winter    Frühjahr    Sommer    Herbst  Winter    Frühjahr     Sommer    Herbst 

8.0  21.7  28.6         13.6  3.0  16.6  29.4  11.7 

Treurenberg  Bai,  Spitzbergen,  Sommer  9.1. 

Mit  den  71.924  Kalorien,  die  Montpellier  im  Jalire  wirklich  erhält,  könnte  nahezu  eine 
Waaserschicht  von  1.2  m  Tiefe  verdampft  oder  eine  Eisschicht  von  9.8  m  geschmolzen  werden. 

Die  grössten  Tagessummen  der  Wärmestrahlung  der  Sonne  zu  Kiew  erreichen  selten  600  kleine 
Kalorien  (pro  cm»,  Maximum  660  Juli  1891.  620  Juli  1892). 

Wenn  alle  Tage  völlig  heiter  wären,  würde  Kiew  pro  cm»  horizontalen  Boden  123.5  (statt 
60.7)  grosse  Kalorien  von  der  Sonne  zugestrahlt  erhalten,  an  der  Grenze  der  Atmosphäre  (mit 
Solarkonstante  3  berechnet)  aber  erhält  es  deren  337.9.  Es  werden  demnach  63.5  Proz.  absorbiert, 
und  nur  36.5  Proz.  erreichen  an  völlig  heiteren  Tagen  den  Boden,  in  Wirklichkeit  aber  nur 
18  Proz. 

Für  Spitzbergen  findet  Westman  die  Wärmesumme  des  Jahres,  wenn  alle 
Tage  heiter  wären,  zu  75-8  kg  Kalorien,  in  Wirklichkeit  werden  nur  22o/o  davon 
erreicht. 

Örtliche  und  zeitliche  Verteilung  der  Sonnenstrahlung  über  die 
Erde.  Zur  Beurteilung  der  den  verschiedenen  Breiten  zukommenden  monatlichen 
und  jährlichen  Wärmesummen  sind  wir  auf  die  Resultate  der  Berechnungen  ange- 
wiesen, welche  Angot  angestellt  hat.^)  Unter  der  Annahme  einer  Solarkonstante 
von  3  Kalorien  und  der  mittleren  Transmissionskoeffizienten  l,  0.9,  0.8,  0.7  und 
0.6  berechnete  Angot  die  Wärmemengen  für  die  einzelnen  Monate  und  für  das 
Jahr,  für  den  Äquator  und  jeden  10.  Breitengrad.  Von  diesen  Rechnungsergebnissen, 
die  natürlich  nur  für  ganz  heiteren  Himmel  (Bewölkung  0  das  ganze  Jahr  hindurch) 
gelten,  sollen  einige  hier  angeführt  werden. 

Die  Einheit   für    die    folgenden  Wärmemengen    ist   jene   Wärme,    welche    der 

Äquator   bei    mittlerer  Sonnenferne    und  der  Deklination  0^  (Äquinoktien)  erhält. 

In  Kalorien    ist   dieselbe  gleich  458.4  x  Solarkonstante  oder    diese  gleich  3  gesetzt 

1375.2  (Gramm-Kalorien). 

Berechnete  monatliche  und  jährliche  Wärmesummen  in  mittleren  Äquatortagen. 

(Transmissionskoeffizient  0.6.) 


Breite 

Jan. 

Febr. 

März 

April 

Mai 

Juni 

JuU 

Aug. 

Sept. 

Okt. 

Nov. 

Dez. 

Jahr 

80<>N. 

0.0 

0.0 

0.2 

2.7 

7.5 

10.3 

8.5 

3.8 

0.5 

0.0 

0.0 

0.0 

33.5 

60 

0.1 

1.0 

3.9 

8.2 

12.0 

13.8 

12.6 

9.2 

4.9 

1.5 

0.2 

0.0 

67.4 

40 

3.3 

5.7 

9.4 

12.9 

15.3 

16.2 

15.6 

13.5 

10.2 

6.6 

3.8 

2.7 

115.2 

20 

9.0 

11.2 

13.6 

15.2 

15.8 

15.9 

15.8 

15.3 

14.0 

11.7 

9.4 

8.2 

155.1 

Äqu. 

14.0 

14.9 

15.3 

14.6 

13.5 

12.8 

13.1 

14.2 

15.0 

15.0 

14.2 

13.6 

170.2 

20»  S. 

16.8 

15.9 

13.9 

11.2 

8.8 

7.7 

8.3 

10.5 

13.1 

15.3 

16.6 

17.0 

155.1 

40 

16.6 

13.9 

9.9 

6.0 

3.4 

2.4 

3.0 

5.2 

8.8 

12.8 

15.9 

17.3 

115.2 

60 

13.4 

9.2 

4.4 

1.3 

0.1 

0.0 

0.1 

0.8 

3.4 

7.8 

12.3 

14.6 

67.4 

80 

8.8 

3.5 

0.4 

0.0 

0.0 

0.0 

0.0 

0.0 

0.1 

2.3 

7.4 

11.0 

33.5 

Unter  10°  N  macht  sich  die  doppelte  Periode  in  der  jährlichen  Wärmezufuhr 
an  der  Erdoberfläche  eben  noch  bemerkbar  (für  q  =  0.6),  unter  10  ^  S  nicht  mehr 
(das  sekundäre  Minimum  Dezember  und  Januar  wird  durch  die  grössere  Sonnen- 
nähe unterdrückt).     Der  solare  Wärmegang  an  den  Polen  ist  folgender: 


1)  A.  Angot,    Recherches  th^oretiques  sur  la  distribution    de  la  Chaleur  ä  la  surface  da 
Globe.     Annales  du  bureau  Cent.    M^t.  de  France.     Tome  I.  1883,  erflchienen  1885. 
Hftnn,  Meteorologie.  3 
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84  Die  Wänneeinnahme  und  Wärmeausgabe  der  Atmosphäre  und  der  Erdoberfläche. 

Nordpol  Südpol 

April    Mai    Juni    Juli     Aug.     Sept.  Okt.     Nov.     Dez.    Jan.     Feb.     März 

1.4       6.7       9.9       7.9       2.4        0.1  l.O       6.5       10.5      8.3       2.1        0.0 

Die  Tabelle  gewährt  einen  Überblick  über  den  jährlichen  Wännegang  in  ver- 
schiedenen Breiten,  soweit  derselbe  nur  von  der  Sonnenstrahlung  bedingt  ist,  und  von 
der  gleichzeitigen  Verteilung  der  solaren  Wärmemengen  über  die  Erdoberfläche.  Die 
Ungleichheiten  im  jährlichen  Wärmegange  der  beiden  Hemisphären  resultieren 
bekanntlich  daraus,  dass  die  Sonne  im  Januar  in  der  Erdnähe,  im  Juli  in  der  Erd- 
ferne ist.  Die  Intensität  der  Bestrahlung  ist  im  Januar  um  '/i »  grösser  als  im  Juli. 
Aus  gleichem  Grunde  ist  das  Maximum  der  Wärme  am  Äquator  im  März  grösser  als 
das  im  September-Oktober. 

Die  solaren  Wärmemengen  des  ganzen  Jahres  an  der  Erdoberfläche  unter  ver- 
schiedenen Breitegraden  unter  der  Annahme  eines  Transmissionskoeffizienten  von  1.0 
(also  ohne  Atmosphäre)  und  0.6  sind  nach  Angot: 

Jährliche  Wärmemengen. 
Äqu.        100       200       30"       400       590 
q—  1.0         350.3     345.5     331.2     307.9     276.8    239.8 
q=0.6         170.2     166.5     155.1     137.6     115.2       90.6 

Selbst  unter  der  Annahme  eines  beständig  heiteren  Himmels  gelangt  daher  am 
Äquator  nicht  die  Hälfte,  am  Pol  nur  ein  Fünftel  der  Sonnenstrahlung  an  die  Erd- 
oberfläche; die  ganze  Erde  erhält  unter  Annahme  eines  Transmissionsko^ffizienten 
von  0.6  bloss  44  Proz.  der  theoretischen  Wärmemenge,  denselben  zu  0.7  angesetzt, 
auch  nur  55  Proz.  Infolge  der  Bewölkung  sind  in  Wirklichkeit  alle  Wärmemengen 
erheblich  kleiner,  als  die  obigen  berechneten. 

Bei  allen  diesen  Messungen  und  Berechnungen  ist  die  diffuse  Strahlung  des  Himmels  nicht 
mit  einbezogen.  Ein  nicht  unbeträchtlicher  Teil  der  Sonnenstrahlung,  welcher  infolge  der  Absorption 
und  diffusen  Reflexion  in  der  Atmosphäre  scheinbar  verloren  geht,  erscheint  in  der  Tat  wieder 
wirksam  in  Form  der  Licht-  und  Wärmestrahlung  der  Atmosphäre.  Das  diffuse  Himmelslicht  ist 
ja,  wie  bekannt,  sehr  beträchtlich.  Es  ist  das  Licht,  das  wir  im  Schatten,  in  den  Wohnräumen 
haben,  und  das  bei  Abwesenheit  der  Atmosphäre  fehlen  würde.  Die  diffuse  W^ärmestrahlung  ent- 
geht aber  der  gewöhnlichen  Messung.  Nimmt  man  den  Transmissionsko^ffizienten  0.75,  so  ist  nach 
Clausius  bei  verschiedenen  Sonnenhöhen  das  Verhältnis  zwischen  der  Intensität  der  Sonnen- 
strahlung und  dem  diffusen  Licht  des  Himmels  durch  folgende  Zahlen  gegeben: 
Sonnenhöhe  10^  20°         [30«  40° 

a  Relative  Intensität  der  Sonnenstrahlung   0.19         0.43         0.56         0.64 
b  Intensität  des  Himmelslichtes  0.07         0.11         0.14         0.16 

(a-f-b)  Gesamtlicht  0.26         0.54         0.70         0.80 

a  reduziert  auf  den  horizontalen  Boden. 
Gesamtiicht  (a'  +  b)  0.10         0.26         0.42         0.57         0.69         0.80         0.87 

Bei  30°  Sonnenhöhe  empfängt  der  Boden  von  der  Sonne  bloss  28  Proz.  der  Strahlung  (von 
jener  an  der  Grenze  der  Atmosi)häre) ,  das  Himmelslicht  ersetzt  aber  wieder  14  Proz.,  d.  i.  die 
Hälfte.  Nimmt  man  den  Transmissionskoeffizienten  0.6,  so  wird  die  direkte  Strahlung  für  den 
Boden  (bei  30°  Sonnenhöhe)  bloss  18  Proz.,  das  diffuse  Licht  aber  20  Proz.,  übertrifft  also  das 
direkte  Sonnenlicht.  Dank  dem  diffusen  Himmelslichte  empfängt  eine  horizontale  Fläche  so  viel 
Licht,  wie  es  die  Sonne  o  hne  Atmosphäre  liefern  würde,  wenn  sie  bloss  um  5°  niedriger  stünde. 

Dies  gilt  von  den  Liohtniengen.  Die  diffusen  W^ärmemengen  dürften  wohl  auch  in  einem 
genäherten  Verhältnis  dazu  stehen. 

Die  sogenannte  „chemische  Strahlung**  der  Sonne,  die  Intensität  der  kurzwelligen  (stark  brech- 
baren) Strahlung  ist  Gegenstand  eingehender  Untersuchungen  und  Studien  gewesen,  da  man  selbe 
früher  als  den  für  das  Wachtum  und   die  Entwicklung  der  Pflanzen  wichtigsten  Teil  der  Sonnen- 
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Strahlung  hielt.  In  jüngster  Zeit  hat  Wiesner  eine  yon  Bunsen  und  Roscoe  angegebene  Be- 
obachtungsmeihode  weiter  entwickelt  und  für  regelmässige  Beobachtungen  geeignet  gemacht.  Er 
hat  die  Verhältnisse  der  diffusen  Strahlung,  jenes  Teiles  der  Sonnenenergie],  welche  die  Pflanzen 
Ton  allen  Seiten  sozusagen  umspült  und  deshalb  von  grösster  Wichtigkeit  ist,  unter  sehr  verschie- 
denen Klimaten  gemessen  und  in  allen  Beziehungen  studiert  und  diskutiert. 

B.  Die  Wttnneiiii6str»blnn|r. 

Die  Größse  der  Wärmeausstrahlung  ist  früher  nur  relativ  gemessen  worden. 
Melloni  fand,  dass  ein  berusstes  Thermometer  bei  Nacht  um  3.6^  tiefer  stand  als 
ein  anderes,  dessen  Kugel  mit  einer  polierten  Silberhtille  umgeben  war  und  deshalb 
fast  keinen  Strahlungsverlust  erlitt.  Langley  beobachtete  in  ähnlicher  Weise  in 
einer  Seehöhe  von  3540  m  eine  Differenz  von  4^.  Eine  grosse  Reihe  von  Versuchen  über 
nächtliche  Erkaltung  und  den  Einfluss  der  Bewölkung  darauf  hat  J.  Glaisher  an- 
gestellt. Die  Differenz  zwischen  den  Angaben  eines  geschützten  und  eines  frei  aus- 
strahlenden Thermometers  war  bei  wolkenlosem  Himmel  dreimal  grösser  als  bei  ganz 
bedecktem  Himmel. 

Die  nächtliche  Erkaltung  verschiedener  Körper  infolge  der  Wärmeausstrahlung 
hängt  zumeist  ab  von  ihrer  Oberfläche,  ob  rauh  oder  glatt,  und  von  ihrem  Wärme- 
leitungsvermögen (deshalb  auch  von  der  Konsistenz,  locker  oder  fest),  je  grösser 
letzteres  ist,  desto  rascher  wird  der  Verlust  ersetzt  und  desto  geringer  ist  die  ober- 
flächliche Erkaltung.  Die  Temperaturunterschiede  verschiedener  Körper  gegen  die 
Lufttemperatur  sind  nach  Glaisher  beiläufig  folgende  (kälter  als  die  Luft  in  einiger 
Höhe  darüber): 

Langes  Gras  4 ".7,  kurzes  Gras  40.1,  Gartenerde  20.2,  Flusssand  20.|,  Stein  P.S. 
Bei  ganz  heiterem  Himmel  waren  diese  Differenzen  3 — 4  mal  grösser,  als  bei  ganz 
bedecktem. 

Diese  Temperaturdifferenzen  sind  in  dem  feuchten  Klima  Englands  und  fast  im  Meeres- 
niveau  erhalten  worden,  auf  trockenen  Hochebenen  würden  sie  viel  grösser  ausgefallen  sein.  In 
Indien  (zu  Benares)  sah  Williams  in  irdenen  Gefässen,  die  auf  Stroh  gestellt  werden,  im  Winter 
Eisbildung  bis  zu  3cm  Dicke,  wenn  das  Thermometer  1.7m  über  dem  Boden  5 — 8®  C  zeigte*). 
Glaser  sah  in  Arabien  in  2000  m  Seehöhe  bei  8®  Lufttemperatur  in  klaren  Nächten  sich  Eis 
bilden.  Meidinger  machte  eine  ähnliche  Beobachtung  in  Karlsruhe  (27.  Februar  1891).  Bei 
heiterem  Wetter  und  einer  Lufttemperatur  von  10 — 11°  C  schmolz  der  Schnee  im  Schatten  der 
Häuser  nicht,  die  Ausstrahlung  gegen  den  heiteren  Himmel  war  stark  genug,  das  zu  verhindern. 
Meidinger  schliesst  daraus,  dass  bei  ruhiger  oder  nur  massig  bewegter  Luft  das  Wasser  (auch 
bei  uns)  bei  10**  C  Luftwärme  gefrieren  kann,  wenn  es  im  Freien  der  Wirkung  ganz  unbewölkten 
Ilimmek  ohne  Zufuhr  von  Sonnenwärme  ausgesetzt  ist.  Auch  das  Tauwasser  fror  sogleich  wieder 
bei  10®  Luftwärme,  sowie  es  in  den  Schatten  kam.  Dagegen  schmilzt  bei  bewölktem  Himmel  der 
Schnee  schon  bei  einer  Temperatur  wenig  über  Null  Grad. 

Der  erste,  welcher  die  nächtliche  Wärmestrahlung  in  absolutem  Masse  gemessen 
hat,  war  Maurer  (Zürich).  Im  Mittel  von  Messungen  an  drei  ganz  wolkenlosen  Juni- 
nächten (1887)  fand  er  den  Wärmeverlust  einer  berussten  Kupfei-platte  (von  15"  C) 
durch  Ausstrahlung  zu  0.13  Kalorien  pro  Quadratcentimeter  und  Minute;  d.  i,  also 
nngefähr  der  zehnte  Teil  der  Intensität  der  Sonnenstrahlung  um  Mittag  an  der  Erd- 
oberfläche. Später  (Februar  1888)  haben  Pernter  und  Trabert  im  Winter  die 
Wärmeausstrahlung  auf  dem  Sonnblick gipfel  und  zu  Rauris  gemessen,  1902  F.  Exner 
im  Juli.     Die  Ergebnisse,  mit  jenen  zu  Zürich  zusammengestellt,  sind: 


1)  Wobei  die  Verdunstungskälte  der  Aussenseite  der  porösen  Tongefasse  auch  eine  Rolle  spielt. 
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Rauris 
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—  60 

0.15 

Strahlung  der  Atmosphäre  0.37  0.21 

Die  Ausstrahlung  nimmt  natürlich  mit  der  Höhe  zu. 

Die  Strahlung  der  Atmosphäre  erhält  man,  wenn  man  berechnet,  wie  gross  die 
Ausstrahlung  der  Kupferplatte  gewesen  wäre,  wenn  dieselbe  gar  keine  Wärme  zu  - 
gestrahlt  bekommen  hätte*). 

Aus  dem  nächtlichen  Wärmegang  der  Luft,  welcher  ja  hauptsächlich  durch  die 
Wärmeausstrahlung  bedingt  ist,  hatte  Maurer  schon  früher  auf  einem  ganz  anderen 
Weg  für  die  Strahlung  der  Atmosphäre  den  Betrag  von  0.39  Kalorien  gefunden, 
(Diese  grosse  Übereinstimmung  ist  natürlich  nur  zufällig.)  Wir  sehen  daraus,  dass 
die  Wärmestrahlung  der  nicht  erleuchteten  Atmosphäre  ca.  ein  Zehntel  der  Solar- 
konstante ist!  Die  diffuse  Wärmestrahlung  der  Atmosphäre  spielt  demnach  in  dem 
Wärmehaushalt  an  der  Erdoberfläche  eine  grosse  Rolle.  Es  bestätigt  sich  von  theore- 
tischer Seite  her  der  Lamontsche  Erfahrungssatz,  dass  die  reine  (unbewölkte) 
Atmosphäre  die  Erdoberfläche  durch  ihre  eigene  Wärmestrahlung  immer  noch  so 
stark  schützt  gegen  den  nächtlichen  Wärmeverlust  durch  Ausstrahlung,  wie  eine 
Wolkendecke  von  drei  bis  vier  Zehntel  der  Himmelsfläche  2). 

Die  Wärmestrahlung  zwischen  Himmel  und  Erde.  Die  oben  ange- 
führten Messungen  haben  uns  die  Wärmeausstrahlung  bei  Nacht  kennen  gelehrt,  die- 
selbe beträgt  trotz  der  Rückstrahlung  der  Atmosphäre  0.  l  bis  0.2  Kalorien  (cm^,  Mi- 
nute). Wie  verhält  es  sich  aber  bei  Tage,  überwiegt  dann  die  diffuse  Strahlung  des 
Himmels  die  Ausstrahlung  gegen  denselben? 

Hom6n  hat  diese  wichtige  Frage  durch  Ausstrahlungsmessungen  mittelst  eines 
Angströmschen  Aktinometers  im  Spätsommer  1896  in  Finland  beantwortet.  Die 
wichtigsten  Ergebnisse  sind: 

Ist  der  Himmel  klar,  so  überwiegt  stets  die  Ausstrahlung  gegen  den  Himmel 
die  Strahlung  der  Atmosphäre.  Selbst  mitten  im  Tage  findet  ein  Wärmeverlust  durch 
Ausstrahlung  statt,  der  oft  ebenso  stark  ist,  wie  in  klaren  Nächten  und  auf  0.2  bis 
0.3  Kalorien  pro  Minute  und  Quadratcentimeter  steigen  kann.  Wenn  aber  der  Himmel 
bewölkt  ist,  so  findet  stets  eine  Wärmestrahlung  vom  Himmel  gegen  die  Erde  statt, 
die  am  Vormittage  am  stärksten  ist  und  zuweilen  grösser  werden  kann  als  die 
Wärmeausstrahlung  gegen  den  klaren  Himmel.  In  der  Nacht  fand  stets  bei  klarem 
wie  auch  bei  bewölktem  Himmel  eine  Wärmestrahlung  von  der  Erde  gegen  den 
Himmel  statt.     Selbst  wenn  in  einer  anfangs  klaren  Nacht  mit  niedriger  Temperatur 


1)  Nach  dem  von  Stefan  experimentell,  von  Boltzmann  später  theoretisch  nachgewiesenen 
Strahlungßgesetze  ist  die  Grösse  der  Ausstrahlung  der  vierten  Potenz  der  absoluten  Temperatur 
(d.  i.  273'^  +  t®  C;  proi>ortional.  Der  Proportionalitätsfaktor  ist  0,723  XlO~  Man  erhält  also 
aus  den  Züricher  Beobachtungen  (t  =  15°): 


288^  X  0.723  .  10"*®  =  0.497, 


d.  h.  die  aktinometrische  Platte  hätt-e  0.50  Kalorien  pro  Minute  verloren,  wenn  ihr  nicht  die  Aimo- 
»phäre   wieder  0.50  —  0.13  =  0.37   Kalorien   zugestrahlt  hatte.     Ebenso   findet  man   die   natürlich 
kleinere  Wärmestrahlung  bei  den  Beobachtungen  von  Pernter,  Trabert  u.  F.  Exner. 
2)  S.  Met.  Z.  1887  S.  189. 
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sich   später    Bewölkung  einstellte,    dauerte   die  Ausstrahlung  fort  bis  zum  Sonnen- 
aufgang. 

H  0  m  6  n  hat  durch  kontinuierliche  Messungen  von  Einstrahlung  und  Ausstrahlung 
die  Wärmebilanz  der  Erdoberfläche  an  ganz  klaren  Tagen  und  Nächten  ermittelt. 
Er  fand  z.  B.  am  14.  und  15.  August  die  Wärmeeinnahme  bei  Tage  im  Mittel  zu 
349  Kalorien  (qcm,  Minute,  Gramm-Kalorien  auf  die  horizontale  Fläche)  den  Wärme- 
verlust bei  Kacht  1 1 5  Kalorien,  somit  für  diese  beiden  Tage  im  Mittel  eine  positive  Wärme- 
bilanz von  234  Kalorien,  am  2.  und  3.  September  betrug  die  Einstrahlung  295,  die 
Ausstrahlung  64,  somit  die  positive  Wärmebilanz  231  Kalorien,  am  1.  und  2.  Oktober 
war  dieselbe  aber  nur  nahe  50  Kalorien^). 


IL  Kapitel. 

Die  Temperatur  der  unteren  Luftschichten  in  ihrer  Abhängigkeit 
Yon  der  Erw&rmnng  und  Erkaltung  der  festen  oder  flflssigen  Erd- 
oberfläche. 

Die  Temperatur  der  unteren  Luftschichten  bis  zu  1  km  Höhe  und  darüber  ist 
in  erster  Linie  abhängig  von  dem  Temperaturzustand  der  Erdoberfläche,  auf  welcher 
sie  aufruht;  wenn  wir  zunächst  von  dem  Wärmetransport  durch  horizontale  Luft- 
strömungen absehen,  der  ja  eine  sekundäre  Erscheinung  ist.  Dass  die  Erwärmung 
und  Abkühlung  der  unteren  Schichten  der  Atmosphäre  hauptsächlich  vom  Boden  her 
erfolgt,  darüber  besteht  kein  Zweifel  mehr,  die  Frage  kann  nur  sein  bis  zu  welcher 
Höhe  die  unmittelbare  Wirkung  der  Erdoberfläche  in  dieser  Hinsicht  reicht. 

Die  aktinometrischen  Messungen,  aus  welchen  man  auf  eine  Wärmeabsorption  der 
Atmosphäre  bis  60  Proz.  schliessen  zu  müssen  vermeinte,  da  von  der  direkten  Sonnen- 
strahlung kaum  40  Proz.  an  die  Erdoberfläche  gelangt,  haben  den  obigen  Satz  eine 
Zeitlang  wieder  verdunkelt  und  in  den  Hintergrund  gedrängt.  Sie  konnten  zu  der 
Meinung  verleiten,  dass  die  Sonnenwärme  selbst  eine  grosse  Rolle  bei  der  direkten 
Erwärmung  auch  der  unteren  Luftschichten  spielt  O- 

Abgesehen  von  der  dabei  unterlaufenden  Gleichstellung  der  Wirkung  der  Ab- 
sorption und  der  diffusen  Reflexion  (welch  letztere  ja  die  Atmosphäre  nicht  er- 
wärmt) und  abgesehen  davon,  dass  die  geringe  Absoi-ption  der  Sonnenstrahlung  in 
der  Gashülle  der  Erde  gegen  diese  Meinung  spricht,  haben  die  neueren  Temperatur- 
beobachtungen in  Ballons  und  mittelst  Drachen  nachgewiesen,  dass  schon  in  Höhen  etwas 


1)  Homdn:  der  tägliche  WHrmeumsntz  im  Boden  und  die  Wärmestrahlung  zniischen  Himmel 
und  Erde.     Leipzig  1897. 

2)  Eh  ist  beachtenswert,  wie  klar  A.  v.  Humboldt  die  Erwärmung  der  Atmosphäre  schon 
vor  gerade  100  Jahren  erörtert  hat,  ganz  im  Sinne  der  jetzigen  Auffassung.  Nur  eine  Stelle  darüber 
möge  hier  stehen:  „Von  der  geringen  Licht-(Wärme-) Absorption  in  der  sphäroidischen  Gashülle  ab- 
gesehen, sind  die  übrigen  Ursachen  von  der  Art,  dass  man  den  von  der  Sonne  erleuchteten  Erd- 
ball gleichsam  selbst  als  die  Quelle  der  W^ärme  betrachten  kann.  Je  mehr  man  sich  der  Ober- 
fläche des  Luftozeans  nähert,  desto  mehr  entfernt  man  sich  von  dem  wärmestralilenden  und  auf- 
steigende (warme)  Luftströmc  erregenden  Kenie.  Wärme  und  Feuchtigkeit  nehmen  deshalb  mit 
der  Höhe  abV     Gilberts,  Annalen,  24.  B.  1806,  S.  1—40. 
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Über  1  km  vom  Erdboden  die  täglichen  Temperatnränderungen  ganz  geringfügig  werden 
und  dass  dieselben  überhaupt  mit  der  Entfernung  vom  Erdboden  überaus  rasch  abnehmen. 
Wir  müssen  deshalb  den  erwärmten  Erdboden  als  den  Sitz  der  Erwärmung  der  At- 
mosphäre ansehen.  Man  findet  mit  Ekholm  sogleich,  dass,  wenn  auch  nur  40  Proz. 
(Langley)  der  Sonnenstrahlung  in  der  Atmosphäre  absorbiert  werden  würden,  die 
tägliche  Wärmeänderung  in  der  ganzen  Atmosphäre  bei  2^  betragen  müsste,  wäh- 
rend selbe  in  Wirklichkeit  schon  in  1000  m  Seehöhe  kaum  mehr  l  ^  zu  überschreiten 
scheint  1).  Desgleichen  müsste  die  mittlere  Temperatur  der  Atmosphäre  viel  höher 
sein,  als  die  Beobachtungen  sie  ergeben  ^). 

Wohin  kommt  aber  die  Sonnenwärme,  auf  welche  die  aktinometrischen  Messungen 
schliessen  lassen,  die  wir  aber  an  der  Erdoberfläche  nicht  mehr  finden?  Ein  Teil 
der  direkt  abgängigen  Sonnenstrahlung  wird  uns  durch  die  diffuse  Eeflexion  der 
Atmosphäre  wieder  ersetzt,  die  man  fast  stets  unberücksichtigt  lässt,  ein  anderer 
Teil  der  diffusen  Reflexion  des  klaren  Himmels  geht  in  den  Weltraum  hinaus  und 
damit  verloren,  ein  noch  grösserer  Teil  wird  von  den  Wolkenoberflächen  direkt  in 
denselben  hinaus  reflektiert.  Wenn  man  den  blendenden  Sonnenglanz  beleuchteter 
Haufenwolken  bedenkt,  so  wird  man  diesen  Wärmeverlust  nicht  gering  anschlagen. 
Der  mittlere  Temperaturzustand  der  Erdoberfläche  (15  ^  C)  Hesse  auf  eine  Wärme- 
zufuhr von  circa  zwei  Kalorien  (cm*,  Minute)  schliessen  3).  Beträgt  die  Solarkonstante 
wirklich  drei  Kalorien,  so  ginge  also  ein  Drittel  davon  für  die  Erde  ganz  verloren. 
Aus  diesen  Überlegungen  ergiebt  sich,  dass  wir  die  Verhältnisse 
der  Erwärmung  und  der  Abkühlung  des  festen  und  flüssigen  Erd- 
körpers in  Betracht  ziehen  müssen,  wenn  wir  den  Temperaturgang 
in  der  Atmosphäre  verstehen  lernen  wollen. 

Wir  müssen  deshalb  zuerst  das  Eindringen  der  Sonnenwärme  und  den  daraus 
sich  ergebenden  Verlauf  der  täglichen  ui\d  jährlichen  Wärmeänderungen  in  den 
oberen  Schichten  der  festen  und  der  flüssigen  Erdoberfläche  kennen  lernen,  damit  wir 
den  Temperaturgang  in  den  darauf  auflagernden  Luftschichten  darlegen  können 
Wir  müssen  auch  den  Unterschied  ins  Auge  fassen,  der  zwischen  der  thermischen 
Wirkung  der  festen  und  jener  der  flüssigen  Erdoberfläche  auf  die  unteren  Luft- 
schichten besteht. 

Wir  werden  sehen,  dass  die  Sonnenstrahlung  die  feste  Erdoberfläche  sehr  rasch 
erwärmt,  dass  selbe  aber  bei  Nacht  wieder  ebenso  rasch  durch  Strahlung  erkaltet, 
sowie  dass  die  täglichen  und  sogar  auch  die  jährlichen  Wärmeänderungen  nur  in 
geringe  Tiefen  des  Bodens  eindringen. 

Die  Wasserflächen  lassen  die  Sonnenstrahlung  tiefer  eindringen  als  der  feste 
Boden.  Zum  Teil  aus  diesem  Grunde,  zum  Teil  wegen  der  grösseren  spezifischen 
Wärme  des  Wassers,  dann  auch  infolge  der  Verdunstung  erwärmt  sich  eine  Wasser- 


1)  Ekholm  in  Met.  Z.  1902  S.  3. 

2)  Die  Beobachtungen  ergeben,  dass  bei  12°  täglicher  Amplitude  an  der  Erdoberfläche  die 
mittlere  Amplitude  der  unteren  Luftöchichte  von  3  kra  nur  auf  1".8  veraiiächlagt  werden  kann. 

3)  Ist  der  Temperaturzustand  der  Erde  konstant,  so  müssen  Eiustralilung  und  Ausstrahlung 
sich  das  Gleichgewicht  halten.  Nimmt  man  für  letztere  das  Strahlungsgesctz  von  Stefan  (mit  der 
Konstante  von  Kurlbaum)  als  giltig  an  und  berücksichtigt,  dass  die  ganze  Erdoberfläche  aus- 
Htrahlt,  aber  nur  '/4  derselben  (die  Fläche  eines  grössten  Kreises  der  Erdkugel;  bestrahlt  wird,  und 
setzt  die  Temperatur  der  Erde  gleich  273  -(-  15  =«  288°  absolut,  so  hat  man  die  Gleichung: 

0.766  X  10""'^  X  (288)^  x  4  --  x,  somit  x  «  2.16  Kalorien 
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fläche  bei  Tage  weniger  stark  in  den  obersten  Schichten,  und  diese  wirken  deshalb 
auch  weniger  auf  die  unteren  Luftschichten.  Bei  Nacht  kühlt  dagegen  das  Wasser 
viel  weniger  rasch  ab  als  das  feste  Land  und  als  die  Luft,  erstlich  vermöge  seiner 
grossen  spezifischen  Wärme  und  dann  vermöge  des  XJmstandes,  dass  das  an  der  Ober- 
fläche erkaltete  Wasser  in  tiefere  Schichten  hinabsinken  muss,  und  wärmeren,  von 
unten  her  kommenden  Wasser  Platz  macht').  Derart  ist  die  unmittelbare  ther- 
mische Einwirkung  einer  Wasserfläche  auf  die  über  ihr  ruhenden  Luftschichten  eine  weit 
schwächere,  als  die  des  festen  Erdbodens.  Bei  grossen,  lange  andauernden  Tempe- 
raturdifferenzen, also  im  jährlichen  Gange,  kommt  aber  die  grosse,  im  Wasser  aufge- 
speicherte Sonnenwärme  wieder  zur  Geltung,  und  spielt  dann  eine  weit  grössere  Rolle, 
als  die  geringen  Wärmemengen  des  festen  Erdbodens. 

A.  Die  Erwärmung  und  Abkühlung  der  festen  Erdoberfläche. 

1)  Die  tägliche  Erwärmung.  Man  besitzt  erst  aus  neuerer  Zeit  stündliche 
Beobachtungen  der  Temperatur  an  der  äusseren  Erdoberfläche.  Es  ist  das  Ver- 
dienst von  H.  Wild,  auf  die  hohe  Bedeutung  der  Kenntnis  des  täglichen  Temperatur- 
ganges an  der  Erdoberfläche  selbst  sowohl  für  die  Probleme  des  Wärmeganges  im 
Erdboden  als  auch  für  den  täglichen  Gang  der  Luftwärme  aufmerksam  gemacht  zu 
haben,  und  seiner  Initiative  verdankt  man  es,  dass  wir  jetzt,  namentlich  von  den 
russischen  Hauptstationen,  über  hinreichende  und  vorzügliche  derartige  Beobachtungen 
verfügen  2). 

Aus  diesen  Beobachtungen  hat  sich  im  allgemeinen  ergeben  :j 

1.  Die  feste  Erdoberfläche  erwärmt  sich  bei  Tage  und  im  Sommer  weit  über 
die  Lufttemperatur,  bei  Nacht  und  im  Winter  erkaltet  sie  (aber  verhältnismässig  nur 
wenig)  unter  die  Temperatur  der  überlagernden  Luftschichten.  Die  mittlere  Tempe- 
ratur der  Erdoberfläche  ist  höher  als  die  der  Luft. 

2.  Die  niedrigste  Temperatur  tritt  an  der  Erdoberfläche  (fast  übereinstimmend 
mit  jener  der  Luft)  um  Sonnenaufgang  ein,  die  höchste  um  1^  nachmittags  (eine  bis 
zwei  Stunden  vor  dem  Maximum  der  Luftwärme),  somit  etwas  mehr  als  eine  Stunde 
nach  der  stärksten  Insolation. 

3.  Die  täglichen  Wärmeänderungen  dringen  von  der  Bodenfläche 


1)  Die  spezifische  Wärme  des  Wassers  ist  bekanntlich  zur  Einheit  gewählt  worden.  Um 
einen  Kubikcentimeter  Wasser  um  1°  zu  erwärmen,  ist  eine  Wärmeeinheit,  nötig,  um  einen  Kubik- 
centimeter  festen  Erdboden  um  1°  zu  erhöhen,  bedarf  es  bei  mittlerer  Zusammensetzung  des- 
selben nur  circa  0.6  solcher  Wärmeeinheiten.  Je  feuchter  der  Boden,  desto  mehr  nähert  sich  seine 
spezifische  Wärme  jener  des  Wassers,  Torf  und  sehr  humusreiche  Erde  haben  die  grösste  spezi- 
fische Wärme,  wenn  sie  feucht  (in  natürlichem  Zustande)  sind  (Pfaundler,  Pogg.  Ann.  1866).  Um 
1  gLuft  um  l®zu  erwärmen,  braucht  man  0.238  Wärmeeinheiten;  ein  Kubikcentimeter  Luft  wiegt 
aber  bloss  0.00129  g,  bedarf  daher  dazu  nur  0.00031  Kalorien.  Die  Luft  hat  demnach  eine  3257  mal 
kleinere  spezifische  W^ärme  als  das  Wasser.  Mit  anderen  Worten:  Lassen  wir  z.  B.  um  10**  wärmere 
Luft  über  eine  Wasserfläche  hinstreichen,  so  müssen  326  Kubikcentimeter  ihren  ganzen  Wärme- 
überschuss  an  das  Wasser  abgeben,  um  eine  Wasserschicht  von  1  cm  um  1  °  zu  erwärmen.  Oder  : 
erkaltet  diese  Wasserschicht  um  1  <*,  so  kann  dadurch  eine  Luftschicht  von  ca.  33  m  Höhe  um  1® 
erwärmt  werden. 

2)  H.  Wild:  Über  die  Bodentemperatur  in  St.  Petersburg  und  Nukuss.  Repertorium  f. 
Met.  T.  VL  No.  4.  S.  Petersburg  1878. 
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nur  bis  zu  einer  Tiefe  von  1  m  in  den  Erdboden  ein;    in  dieser  Tiefe  ver- 
schwindet selbst  in  sehr  heissen  Klimaten  die  tägliche  Temperaturvariation. 

Zur  näheren  Erläuterung  mögen  einige  Beobachtungsergebnisse  der  Station  NukuBS  (1  */>  km 
vom  Amu  Darja,  in  wüstenartiger  Gegend)  dienen: 

Verhältnisse  des  täglichen  Wärmeganges  in  Nukuss.     Jahr  1875. 
Luft  (3  m)  Bodenoberfläohe  —0.05 
Mitteltemperatur  11.5  15.8  13.4 

Maximum  17.2  32.3  19.2 

MininniTn  5.4  5.2  8.5 

Differenz  11.8  27.1  10.7 

Eintrittszeiten  der  Extreme: 

Minimum  5ha  4h55a  6h5a 

Maximum  2h40p  lhl5p  4h30p 

Mittelt«mperaturen  im  Sommer 
5  h  morgens  16.6  16.1  20.8 

1  h  nachmittags  30.6  55.2  31.6 

In  der  Nacht  und  am  frühen  Morgen  nimmt  die  Temperatur  yon  der  Tiefe  von  0.4  m  nach 
aussen  ab,  am  Nachmittag  nimmt  sie  von  der  Erdoberfläche  sowohl  nach  innen,  als  nach  aufwärts 
in  die  Luft  ab.  In  0.4  m  ist  die  tägliche  Schwankung  schon  sehr  klein  und  die  Eintrittszeiten  der 
Extreme  sind  hier  die  entgegengesetzten  von  jenen  an  der  Erdoberfläche. 

Am  frühen  Morgen  ist  die  Bodentemperatur  etwas  niedriger  als  die  Lufttemperatur  in  3  m 
Höhe,  am  Nachmittag  ist  sie  im  Sommer  um  nahe  25®  höher  als  die  Lufttemperatur I  selbst  im 
Winter  noch  um  8®  (Luft  1.3,  Boden  9.4). 

Das  Minimum  von  Luft-  und  Bodentemperatur  tritt  gleichzeitig  ein,  das  Maximum  aber  in 
der  Luft  fast  um  anderhalb  Stunden  später. 

Der  tägliche  Gang  der  Temperatur  in  verschiedenen  Bodenarten 
ist  Gegenstand  sehr  sorgfältiger  Beobachtungen  und  Berechnungen  durch  Th.  Hom^n 
in  Finland  geworden.  Durch  stündliche  Beobachtungen  der  Temperatur  an  der  Ober- 
fläche und  in  geringen  Abständen  bis  zu  70  cm  Tiefe  hat  derselbe  den  täglichen  Gang 
der  Wärme  im  Felsboden,  auf  offener  sandiger  Heide,  auf  bewaldeter  sandiger  Heide, 
auf  einem  lehmigen  Weizenacker,  auf  einer  Moor^äese,  Mooracker  und  Mooms'ald  an 
Sommertagen  unter  rund  60  <>  Breite  festgestellt. 

Der  Granitfels  leitet  die  Temperatur  am  besten,  der  Mooracker  am  schlechtesten.  An  zwei 
heissen  Augusttagen  waren  die  mittlere  Temperatur  und  die  mittleren  Extreme: 

Luft  Granitfels  Sandheide  Moorwiese 

Oberfläche 

Mittel                             16.1                        23.0  20.8  16.4 

Mittleres  Maximum      22.7                        34.8  42.3  27.7 

Mittleres  Minimum        9.6                        14.5  7.8  6.3 

in  60  cm  Tiefe 

Mittel                              —                         20.2  14.1  11.6 

Tagesschwankung          —                           1.3  0.1  0.1 

Im  Felsen  war  die  Temperatur  zu  allen  Zeiten  und  in  allen  Tiefen  höher  als  in  der  Luft, 
auf  der  Heide  nur  in  den  oberen  Schichten,  im  Moore  sind  die  Tagesmittel  nahe  gleich  der  Luft- 
temperatur. Der  Felsboden  giebt  die  meiste  Wärme  an  die  Luft  ab,  am  wenigsten  die  Moor^'iese, 
bei  welcher  der  grösste  Teil  der  Tnsolationswärme  zur  Verdunstung  verbraucht  wird  und  ver- 
loren geht.  Der  Boden  speichert  einen  Teil  der  Insolationswürme  bei  Tage  auf  und  giebt  dieselbe 
bei  Nacht  wieder  an  die  Luft  ab.  Das  Kähere  zeigen  die  folgenden  Beispiele  vom  14.  und 
15.  Aueust. 
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Wärmeumsatz  an  der  Erdoberfläche  bis  zu  60  cm.    Oramm-Kalorieii,  cm'. 
Fels  Sandheide  Moorw. 


Insolation  Ausstrahlung 


Fels     Sandh.   Moorw. 


Bei 
Tag 

Bei 
Nacht 


456 


37 


115 


143 


Magazinierte  Wärme 

185         81  34 

abgegebene  Wärme 
164        84  50 


Verdunstungswärme 

0         70  211 

Yerduustungswärme 

0         28  37 


Fels    Sandh.    Moorw. 


An  die  Luft  abgegebene 
Wärme 


155 


95 


190 
detto 
58      —50        —93 


Die  rascheste  Wärmeaufnahme  erfolgt  Ton  10^  bis  Mittag.  Die  Wärmeaufnahme  betrug  in  der 
ganzen  Schichte  von  0 — 75  cm  (Mittel  12.  und  15.  August)  in  Gramm-Kalorien  pro  qcm,  im  Granit- 
fela  43,  in  der  Sandheide  26,  in  der  Moorwiese  11.  Die  ganze  aufgenommene  (und  in  der  Nacht 
wieder  abgegebene)  Wärmemenge  war:  Granit  136,  Sandheide  63,  Moorwiese  38  Kalorien,  der 
Boden  zeigt  also  grosse  Verschiedenheiten  in  Bezug  auf  seine  Wärmeaufnahme. 

2)  Der  jährliche  Wärmegang  an  der  festen  Erdoberfläche.  Mit  der  zu- 
nehmenden Tageslänge  im  Frühlinge  giebt  die  oberste  Bodenschicht  bis  zu  ca.  1  m, 
in  der  sich  die  täglichen  Wärmeändernngen  abspielen,  bald  nicht  mehr  die  ganze 
von  ihr  tagsüber  absorbierte  Sonnenstrahlung  durch  Ausstrahlung  und  Wärmeleitung 
wieder  nach  aussen  ab,  sondern  es  bleibt  jeden  Tag  und  zwar  stets  zunehmend,  ein 
Wärmerest  in  dieser  Schichte.  Ihre  Temperatur  steigt  deshalb,  und  zugleich  stellt 
sich  ein  Temperaturgefälle  nach  abwärts  ein  und  damit  eine  Wärmeströmung  gegen 
die  tieferen  Schichten.  Die  höchste  Temperatur  tritt  an  der  Bodenoberfläche  im  Juli 
durchschnittlich  ein  (in  der  nördlichen  gemässigten  Zone),  dann  nimmt  sie  wieder  bis 
zum  Januar  ab.  In  den  Tropen  hängt  dieser  jährliche  Gang  hauptsächlich  von  den 
Eegenzeiten  ab. 

Einige  Beispiele  für  den  jährlichen  Gang  der  Temperatur  an  der  nackten 
Bodenoberfläche. 

Temperatur  an  der  Bodenfläche. 

Jan.      Febr.     März    April  Mai  Juni  Juli  Aug.  Sept.  Okt.    Nov. 
Pawlowsk  (bei  Petersburg)  590  41'  N. 
2.0    12.3  17.4  19.4  15.7      9.2     3.5    —2.5 

TifUs  410  43' 
13.8  21.1  28.8  31.3  81.8  23.7   16.3        7.9 

Labore  31^34'  N. 
32.7   38.6  40.8  38.3   37.5    35.7  25.8      16.2 
Der  Boden  erwärmt  sich  sehr  rasch  in  allen  Breiten,  wenigstens  ausserhalb  des 
Insel-  und  Küstenklimas.    Die  Temperaturzunahme  ist  in  den  obigen  Beispielen  nahezu 
die  gleiche  trotz  30 «  Breitenunterschied:  290.7,  310.4,  290.8. 

3.  Wärmebewegung  im  Erdboden  selbst.  Durch  die  Erwärmung  der  ober- 
sten Schichten  entsteht,  wie  schon  bemerkt,  ein  Temperaturgefälle  gegen'  die  tieferen 
(kälteren)  Schichten,  und  die  Wärme  dringt  durch  Leitung  nach  abwärts  vor 
Es  hängt  nur  von  der  Andauer  der  Wärmezunahme  in  den  oberen  Bodenschichten 
und  von  der  Grösse  der  Wäimeleitungsfähigkeit  des  Bodens  ab,  bis  zu  welcher  Tiefe 
sich  die  Wärmeströmung  merklich  machen  kann.  Tritt  dann  bei  abnehmender  Tages- 
länge in  den  oberen  Schichten  wieder  eine  Abkühlung  ein,  indem  dieselben  durch 
Leitung  und  Strahlung  mehr  Wärme  verlieren,  als  sie  tagsüber  von  der  Sonnenstrahlung 
aufspeichern   können,  so  kehrt  sich  auch,  und  zwar  zunächst  natürlich  in  den  obersten 


Dez. 


Luft 
Jahr  Jahr 


—10.3  —10.3  —6.1 


0.4 


3.1       9.3 


10.5       14.2     23.5 


—0.7     3.6     2.8 


3.1    15.9    12.3 


10.9   27.1    23.9 
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Bodenschichten,  das  Temperaturgefälle  wieder  um  und  damit  auch  der  WärmeflusSy 
der  sich  nun  zunächst  hier  nach  auswärts  richtet.  Diese  Umkehr  pflanzt  sich  dann 
langfsam  nach  rückwärts  in  die  tieferen  Schichten  fort  und  erreicht  dieselben  erst, 
wenn  in  den  obersten  Bodenschichten  schon  wieder  eine  Wärmezunahme  eintritt  und 
das  Temperaturgefälle  sich  wieder  nach  abwärts  gegen  das  Erdinnere  kehrt.  Es 
strömt  ebenso  viel  Wärme  in  der  einen  Jahreshälfte  in  den  Boden  ein,  als  in  der 
anderen  wieder  nach  aussen  abfliesst,  so  dass  nach  Ablauf  des  Jahres  im  Boden 
im  Mittel  kein  Wärmerest  zurückbleibt  (wenn  wir  von  dem  Wechsel  warmer  und 
kalter  Jahrgänge  absehen,  oder  von  etwaigen  Perioden  in  der  Intensität  der  Sonnen- 
strahlung). 

Fig.  4. 

^^' 4*     f       12*      16*   ^(f  2^*  28*  32*        3f  28"   24*  20*  16*  12'   8"       <^' 


Ißoplethen  der  Bodentemperatur  zu  Tiflis. 

Die  auf  diese  Weise  entstehende  eigentümliche  Wärmeverteilung  im  Erdboden 
his  zu  jener  Tiefe,  wo  die  niedrigste  Temperatur  im  Laufe  des  Jahres  erst  dann 
eintritt,  wenn  an  der  Oberfläche  schon  wieder  das  Maximum  erreicht  wird,  veranschau- 
licht die  Fig.  4,  die  nach  5jährigen  (1891/1895)  Beobachtungen  zu  Tiflis  in  acht 
verschiedenen  Tiefen  konstruiert  worden  ist.  Sie  stellt  zugleich  die  vertikale  Tempe- 
raturschichtung in  einer  gegebenen  Zeit  dar,  sowie  den  jähi'lichen  Wärmegang  in 
einer  bestimmten  Tiefe.     Die  Linien  verbinden  jene  Punkte  in  einem  Vertikalschnitt 
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des  Erdbodens,  in  denen  zu  verschiedenen  Zeiten  des  Jahres  die  gleiche  Temperatur 
anzutreffen  ist.  Ihre  Zahl  und  ihr  Abstand  längs  der  Vertikalen  ist  ein  Mass  für 
das  Temperaturgefälle  zur  betreffenden  Zeit.  Wo  diese  Linien  gegen  die  Oberfläche 
senkrecht  stehen,  hat  der  Wärmefluss  in  den  oberen  Schichten  aufgehört.  Die  ent- 
sprechenden Zeiten  markieren  den  Übergang  von  der  einwärts  gerichteten  zur  aus- 
wärts gerichteten  Wärmebewegung  und  umgekehrt  i). 

Verfolgen  wir  den  Verlauf  der  Linien  in  verschiedenen  Tiefen,  so  sehen  wir,  dass  ihre  An- 
zahl mit  zunehmender  Tiefe  immer  mehr  abnimmt,  d.  h.  die  Temperaturänderungen  im  Laufe  des 
Jahres  werden  immer  kleiner,  während  sich  zugleich  der  Eintritt  der  gleichen  Temperatur  gegen 
jenen  an  der  Oberfläche  immer  mehr  verspätet'). 

Die  Abnahme  der  jährlichen  Temperaturschwankung  mit  der  Tiefe  zu  Tiflis  zeigen  die 
folgenden  Zahlen,  welche  die  Unterschiede  zwischen  der  Temperatur  des  wärmsten  und  kältesten 
Monates  angeben.    Die  extremen  Monate  sind  mit  römischen  Ziffern  bezeichnet  (I  ^s  Januar  u.  s.  w.). 

Mittlere  Extreme  der  Bodentemperatur  in  Tiflis: 
Tiefe  Luft  0.01  0.20  0.40  0.84  1.65 

Kältest.  Mon.— 0.41         0.61  1.61         2.91  5.5  H        8.3  H 

Wärmst.    ,      24.4  Vm33.1Vm  30.7 Vm  28.9  Vm   26.2  VIII  22.2Vmi7.7X 
Schwankung  24.8  32.5  29.1  26.0  20.7  13.9 

Jahresmittel    12.3  16.3  15.7  15.4  15.3  15.1 

Mittlere  (absolute)  Jahresextreme 
Maximum        35.4  64.3  37.7  31.5  27.2  22.8 

Minimum    —10.5         -—8.4        -—0.9  1.5  4.6  8.1 

Schwankung  45.9  72.7  38.6  30.0  22.6  14.7 

Man  sieht,  dass  die  jährliche  Wärmeschwankuug  im  Erdboden  anfangs  rasch,  dann  immer 
langsamer  mit  der  Tiefe  abnimmt.  Die  Verspätung  der  Eintrittszeiten  der  höchsten  und  niedrigsten 
Temperatur  im  Jahre  ersieht  man  am  besten  in  den  folgenden,  aus  den  berühmten  Königsberger 
Bodentemperaturbeobachtungen  abgeleiteten  Daten. 

Mittlere  Eintrittszeiten  der  Jahresextreme  in  Königsberg 
Tiefe  Ol  234567  7Vsm 

Maximum  13.  Juli  1.  Aug.  25.  Aug.  15.  Sept.  2.  Okt.  21.  Okt.  9.  Nov.  1.  Dez.  8.  Dez 
Minimum      26.  Jan.  24.  Febr.  20.  März     9.  April  23.  April     6.  Mai      24.  Mai      14.  Juni       22.  Ju  n 

Aus  der  Theorie  der  Wärmeleitung  ergeben  sich  für  die  wichtigsten  Erschei- 
nungen der  Wärmefortpflanzuung  nach  der  Tiefe  unter  dem  horizontalen  Erdboden 
die  folgenden  einfachen  Gesetze  (Bedingung  der  strengen  Gültigkeit  derselben  sind: 
paralleler  Verlauf  der  isothermen  Flächen  und  gleiche  spezifische  Wärmeleitungs- 
fähigkeit der  Bodenschichten). 

Die  an  der  Oberfläche  auftretenden  periodischen  Wärmeänderungen  pflanzen  sich 
mit  verminderten  Amplituden  aber  mit  gleichförmiger  Geschwindigkeit  nach  der  Tiefe 
fort.  Die  Abnahme  der  Grösse  der  Amplituden  mit  der  Tiefe  erfolgt  nach  einer 
geometrischen  Progression,  die  Differenz  der  Logarithmen  der  Amplituden  in  ver- 
schiedenen gleich  grossen  Tiefenabständen  ist  konstant.     Die  Grösse  dieser  Differenz 
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1)  W.  V.  Bezold  hat  gezeigt,  dass  es  zur  Bestimmung  des  jährlichen  Wärmeaustausches 
zwischen  Boden  und  Atmosphäre  genügt,  wenn  man  die  Temperaturverteilung  im  Erdboden  zu 
jenen  Zeiten  des  Jahres  kennt,  zu  welchen  die  Wärmeaufnahme  in  Abgabe  übergeht  und  umge- 
kehrt; die  unter  einer  gegebenen  horizontalen  Ebene  im  Boden  enthaltene  Wärmemenge  ist  dann 
ein  Maximal-  oder  ein  Minimalwert.  Der  Wärmeaustausch  an  der  Erdoberfläche  und  in  der  Atmo- 
sphäre.    Sitzimgsberichte  der  Berliner  Akademie.     18U2.  LIV. 

2)  Eine  recht  instruktive  Darstellung  des  Ganges  der  Bodentemperatur  hat  auch  van  B  ebb  er 
gegeben  in  Met.  Z.  1893:  Bodentemperatur  in  Hamburg.     Mit  Tafel. 
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hängt    ab    von    der    WärmeleitungsfShigkeit    des  Bodens    und   von    der  Dauer    der 
Wärmeschwankung  (der  Länge  der  Periode). 

Die  Tiefen,  bis  zu  welchen  sich  die  Wärmeänderungen  der  Oberfläche  mit  einer 
bestimmten  Amplitude  in  verschiedenen  Böden  fortpflanzen,  sind  der  Quadratwurzel 
aus  der  Wärmeleitungsfähigkeit  und  der  Dauer  der  Periode  proportional  *). 

Wenden  wir  diese  Sätze  auf  die  oben  mitgeteilten  Ergebnisse  der  Tiliiser  Bodenteniperatur- 
beobachtungen  an: 

Tiefe  in  Meter  0.2  0.4  0.84  1.65  3.26  3.99 

Logarithmen  der  Amplituden  1.4639         1.4150         1.3160         1.1430         0.7634         0.6020 
Differenzen  0.0489         0.0990         0.1730         0.3796         0.1614 

pro  1  m  0.2445         0.2250         0.2135         0.2354         0.2211 

Man  sieht,  die  Differenz  der  Logarithmen  pro  Meter  (das  sogenannte  logarithmiBche  Dekre- 
ment) ist  ziemlich  konstant,  im  Mittel  mit  Küeksicht  auf  die  Grösse  der  Intervalle  kann  man  das- 
selbe zu  0.2275  annehmen.  Nennen  wir  die  Amplitude  in  einer  Tiefe  von  p  Meter  A  p ,  wenn  Ao  jene 
des  oberen  Horizontes  ist,  von  dem  aus  die  Tiefe  (der  Abstand)  gemessen  wird,  so  hat  man  dem- 
nach die  Gleichung:  log  Ap  =  log  Ao  —  0.2275  p. 

Mittels  dieser  Gleichung  kann  man  die  Jahrebschwankung  der  Temperatur  in  jeder  Tiefe 
berechnen.  Dieselbe  gestattet  aber  auch  die  Beantwortung  der  Frage,  in  welcher  Tiefe  die  Ampli- 
tude der  Jahresschwankung  unmerklich  wird  (bei  der  Leitungsfähigkeit  des  Bodens  in  Tiflis). 
Fragen  wir  nach  der  Tiefe,  wo  die  Amplitude  0.1®  wird,  setzen  also  log  Ap  =  0.0000 — 1,  so  erhalten 
wir  für  p  aus  obiger  Gleichung,  wenn  wir  für  Ao  1.4639  einsetzen:  p  ■»  10.8  m,  für  O.Ol®, 
p  «>  15.2  m;  in  der  Tiefe  von  15.4  m  werden  also  im  Boden  von  Tiflis  die  jährlichen  Temperatur- 
schwankungen unmerklich,  die  Schicht  konstanter  Bodentemperatur  ist  erreicht'). 

Die  Tiefe,  in  welcher  die  konstante  Bodenschicht  liegt,  hängt  von  der  Grösse  der  Jahres- 
schwankimg  der  Temperatur   an  der  Erdoberfläche  und  von  der  Leitungsfähigkeit  des  Bodens  ab. 


1)  Ist   a  die   Amplitude   an   der  Oberfläche,    so   beträgt  dieselbe   in   der  Tiefe   p,   weim   x 

die  Wärmeleitungsfähigkeit,  t  die  Dauer  der  Periode:  ae — pYtiimt^  ^q  ^  ^jg  Basis  der  natür- 
lichen Logarithmen.  Sollen  die  Amplituden  bei  verschiedenen  x  und  r  gleich  sein,  so  muss 
offenbar  p}/:r:xT=s  p' ■(/ 71  :x't',  woraus  sich  ergiebt:  p  :p'^  }/xt  :'|/x't'.  Bei  gleicher  Wänne- 
leitung,  also  z.  B.  in  dem  gleichen  Boden,  sind  demnach  die  Tiefen  den  Quadratwurzeln  aus  der 
Dauer  der  Periode  proportional.  Die  Tiefe,  bei  welcher  die  Amplitude  z.B.  0.1®  wird,  ist  für 
die  jährliche  Periode  y 365  mal  grösser  als  für  die  tägliche,  also  19  mal. 

Umgekehrt  kann  man  diese  Relation  benutzen,  um  zu  berechnen,  um  wieviel  tiefer  sich  eine 
Temperaturschwankung  von  gleicher  Dauer  in  einem  Körper  von  anderer  Leitungsfähigkeit  fortpflanzt 
Die  Beobachtungen  ergaben  z.  B.,  dass  im  festen  Erdboden,  in  dem  x  etwa  ««  0.0044  (pro  Quadrat- 
centimeter  und  Sekunde)  die  tägliche  Periode  in  70  cm  Tiefe  unmerklich  wird.  Wie  weit  pflanzt  sich 
selbe  im  Wasser  fort,  das  von  oben  erwärmt  wird?  Wir  haben  dann  70  :  x  —  ]/0.0044  :  yo.00135,  da 
0.00135  die  Wärmeleitungsfähigkeit  des  Wassers  ist.  x  ergiebt  sich  daraus  zu  39  cm.  Für  die 
jährliche  Periode  ist  die  Tiefe  y 365  mal  grösser,  also  749  cm.  Die  tägliche  Periode,  so  weit  sie 
nur  durch  Leitung  fortgepflanzt  wird,  würde  demnach  im  Wasser  nur  bis  zu  40  cm  eindringen,  die 
jährliche  etwa  bis  7.5  m. 

Die  Geschwindigkeit  v,  mit  welcher  sich  die  Wärmeänderungen  in  die  Tiefe  fortpflanzen,  ist 
v  =  2y.Tx:r.  Das  Produkt  vt  ist  die  Wellenlänge  (r  «=  Dauer  der  Periode)  und  entspricht  auch 
der  Tiefe,  bis  zu  welcher  die  periodische  Temperatur\-eränderung  eindringt.  Diese  Wellenlänge  oder 
Tiefe  ist  demnach  2y;ixr.  Diese  Gleichung  kann  benutzt  werden,  um  direkt  die  Tiefen  zu  be- 
rechnen, bis  welchen  die  Temperatur^'ariationen  der  Oberfläche  eindringen,  oder  umgekehrt,  wenn 
diese  aus  Beobachtungen  bekannt  sind,  um  den  Wärmeleitungskoeffizienten  (den  Temperatur- 
leitungskoeffizienten, nicht  den  kalorimetrischen)  zu  berechnen. 

2)  Zieht  man  auch  die  grösste  Tiefe  p  ^  G.47  m  in  Bechnung,  welche  mit  den  geringeren  nicht 
gut  stimmt,  und  rechnet  mit  korrigierten  Amplituden  (den  Koeffizienten  des  ersten  Gliedes  der 
Sinusreihen,  mittelst  welcher  man  die  Jahret*.^chwaukungen  analytisch  ausdrücken  kann),  so  findet  man 
den  obigen  Quotienten  ss  0.2057,  welcher  dem  für  andere  Orte  gefundenen  naher  kommt. 
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Im  Mittel  kann  man   die  Tiefe,    in  welcher  die  Jahresschwankong  gleich  O.Ol®  wird,    in  hohen 
Breiten  mit  grosser  Jahresschwankung  zu  25  m,  in  mittleren  Breiten  zu  20 — 15  m  annehmen. 

Die  Geschwindigkeit,  mit  welcher  sich  die  Wärmeänderungen  im  Boden  von  Tiflis  fort- 
pflanzen, findet  man  zu  23.8  Tagen  pro  Meter  oder  4.2  cm  pro  Tag  (in  Königsberg  5  cm).  Alle 
Phasen  (Maxima  und  Minima)  der  Temperatur  pflanzen  sich  (theoretisch)  mit  gleicher  Geschwindig- 
keit fort. 

Da  sich  die  Tiefen,  bis  zu  welchen  sich  die  Wärmeänderangen  der  Oberfläche 
mit  gleichen  Amplituden  fortpflanzen,  wie  die  Quadratwurzeln  aus  der  Dauer  der 
Periode  der  Wärmeschwankung  verhalten,  so  dringt  die  jährliche  Periode  19  mal 
tiefer  ein,  als  die  tägliche,  weil  1/395  =»  19.1.  In  Tifllis  darf  man  deshalb  in  einer 
Tiefe  von  rund  60  cm  (10.8: 19)  nur  mehr  eine  tägliche  Amplitude  von  OA^,  und  in 
80  cm  von  0.0  !<>  erwarten.  Die  Fortpflanzungsgeschwindigkeit  der  täglichen  Periode 
ist  ca.  19  mal  grösser  als  die  der  jährlichen.  Kurz  dauernde  Temperatur änderungen 
an  der  Erdoberfläche  dringen  nicht  tief  in  dieselbe  ein.  Deshalb  vermag  der  Winterfrost 
im  allgemeinen  nicht  tief  in  den  Boden  einzudringen,  nur  sehr  lange  Frostperioden 
machen  sich  bis  zu  grösseren  Tiefen  fühlbar. 

Zusatz.  In  der  Nähe  der  Erdoberfläche  erfahren  die  physikalischen  Gesetze  der  Wärmeleitung 
einige  Einchränkungen,  hauptsächlich  infolge  der  Wärmekonvektion  durch  das  eindringende  Regen- 
wasser, dann  durch  das  Gefrieren  und  Auftauen  des  Bodens,  wobei  Wärme  frei  oder  wieder  gebunden 
wird,  ferner  infolge  der  Abkühlung  durch  Verdunstung  und  selbst  durch  die  Luftzirkulation  im  Boden. 
In  Folge  der  letzteren  dringt  die  Abkühlung  schneller  in  den  Boden  ein  als  die  Erwärmung.  Nach 
Leyst  ergiebt  sich  femer,  'dass  die  Bewölkung  auf  die  Bodentemperatur  zu  Königsberg  in  allen 
Tiefen  einen  erheblichen  Einfluss  zeigt,  der  sich  natürlich  mit  einer  Verspätung  in  grösseren  Tiefen 
fühlbar  macht.  Die  Bodentemperatur  hängt  ja  in  erster  Linie  von  der  absorbierten  Sonnenstrahlung 
ab.  Der  Einfluss  der  Januarbewölkung  z.  B.  äussert  sich  in  1 V4  m  im  Februar,  in  272  m  im  März 
and  in  5  m  Tiefe  erst  im  April  (bei  schneefreier  Bodenoberfläche). 

K.  Singer  hat  den  Einfluss  des  Witterungscharakters  der  Jahrgänge  auf  die  Bodentempe- 
ratur in  München  specieller  untersucht.  Warme  Sommer,  namentlich  wenn  sie  grosse  Niederschläge 
aufweisen,  geben  eine  hohe  Bodenwärme.  Ebenso  findet  Hom^n,  dass  der  Hegen  zu  Mustiala  in 
allen  Lagen  und  Tiefen  die  Temperatur  um  0.5®  bis  3®  erhöht.  Die  mittlere  Bodentemperatur  in 
nassen  Sommern  ist  höher  als  die  in  trockenen. 

Eindringen  des  Frostes.  Zu  Tiflis  ist  in  fünf  Jahren  der  Frost  nie  bis  zu  0.4  m  Tiefe 
eingedrungen,  obgleich  die  Temperaturminima  der  Luft  und  der  Bodenoberfläche  — 14*^  erreicht  haben. 
Zu  Brüssel  dauerte  der  Frost  1837 — 38  zwei  Monate  und  das  Temperaturminimum  erreichte  — 20.6®, 
der  Boden  fror  doch  nur  bis  zu  0.7  m  Tiefe.  In  Wien  drang  der  Frost  in  dem  ausserordentlich 
strengen  Winter  1879 — 80,  wo  die  Frostperiode  vom  15.  November  bis  12.  Februar  währte  und  das 
Minimum  — 20.2®  erreichte,  nicht  bis  zu  0.8  m  Tiefe,  obgleich  der  Boden  schneefrei  erhalten  wurde 
(Summe  der  Frostgrade  437,  absolutes  Minimum  in  0.8  m  noch  0.2®).  Zu  Königsberg  ist  die  untere 
Frostgrenze  IV«  m,  zu  Pawlowsk  (59® 41')  1.6  m  (Leyst).  Dies  gilt  für  schneefrei  gehalteneu 
nackten  Boden.  Eine  Rasendecke  schützt  nach  II.  Becquerel  gegen  das  Eindringen  des  Frostes 
wie  eine  Erdschicht  von  0.5  m.  Im  Winter  1879 — 80  drang  zu  Paris  unter  nacktem  Boden  der 
Frost  bis  zu  0.6  m  Tiefe,  im  Winter  1890 — 91  bis  0.73  m,  unter  Hasen  aber  nur  bis  zu  0.3  m. 
Eine  Schneedecke  schützt  nach  Wild  den  Boden  wie  eine  Sandschicht  von  zwei  bis  dreimal 
grösserer  Mächtigkeit.  In  Pawlowsk  bei  Petersburg  war  im  Mittel  von  fünf  Jahren  von  Dezem- 
ber bis  März  inkl.  unter  einer  Schneedecke  von  33  cm  mittlerer  Mächtigkeit  die  Temperatur  der 
Bodenoberfläche  — 1.7®,  die  des  nackten  Erdbodens  aber  — 7.5,  und  im  Februar  war  die  natürliche 
Bodenoberflächo  um  8.9  ®  kälter  als  die  Bodenoberfläche  unter  der  Schneedecke  *).     Der  Wärmeaus- 


1)  Die  Alleebäume  der  Strassen  in  Städten,  wo  der  Boden  stets  vom  Schnee  gereinigt  wird 
und  kein  oder  wenig  Rasen  vorhanden  ist,  können  deshalb  in  strengen  Wintern  erfrieren,  während 
dieselben  Bäume  unter  natürlichen  Verhältnissen  erhalten  bleiben,  wie  dies  z.  B.  in  dem  strengen 
Winter  1879 — 80  in  Wien  thatsächlich  der  Fall  war. 
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tausch  zwischen  Erde  und  Atmosphäre  erfolgt  bei  Vorhandensein  einer  Schneedecke  von  der  Ober- 
fläche der  letzteren  aus. 

Zu  Mustiala  (Finland,  60®  49'  nördl.  Br.)  war  der  Boden  unter  der  Schneedecke  in  1  m  Tiefe 
nie  gefroren,  trotz  einer  Mitteltemperatur  von  — 5.6®  von  Dezember  bis  März  und  eines  mittleren 
Minimums  von  — 21.6®,  der  Frost  dringt  nur  bis  zu  0.7  oder  0.8  m  vor.  Die  Schneedecke  erhöht 
die  Bodentemperatur,  verzögert  aber  etwas  das  Auftauen  im  Frühjahr  (Hom^n). 

Fast  überall  hat  man  die  Bodentemperatur  bisher  unter  schneefreiem  Boden  gemessen, 
weil  die  Beobachtungen  mehr  vom  physikalischen  Standpunkte  aus  unternommen  worden  sind. 
Unter  der  Schneedecke  ändert  sich  im  Winter  fortwährend  die  relative  Tiefe  der  Thermometer 
gegen  die  (veränderliche)  Oberfläche. 

Die  Bodentemperaturbeobachtungen  an  den  forstlich-meteorologischen  Stationen  in  Preussen 
haben  unter  der  Bearbeitung  von  Müttrich  jund  Schubert  Ergebnisse  geliefert,  von  welchen 
nur  Andeutungen  gegeben  werden  können. 

Der  Unterschied  der  Lufttemperatur  Feld — Wald  ergab  sich  als  geringfügig:  Winter  — 0.1, 
Sonmier  +0.3,  Jahr  0.1®.    Nur  im  Buchenwald  steigt  er  im  Juli  auf  -|-0.52. 

Die  Mittel temperaturen  des  Bodens  im  Freien  und  im  Walde  in  60  cm  und  1.2  m  Tiefe  sind 

folgende : 

Jan.  Juli  Jahr  Jan.  August  Jahr 

60  cm  120  cm 

Feld      1.7  15.0  7.7  3.3  13.8  7.7 

Wald    2.1  12.0  6.7  3.5  11.0  6.6 

Der  Frost  dringt  im  Mittel  der  Feldstationen  bis  auf  47  cm  Tiefe  ein,  Kieferwald  ermässigt 
diese  Tiefe  um  13  cm  (also  auf  34  cm),  Buchenwald  \mi  9  cm,  Fichtenwald  nur  um  2  cm. 

Mit  zunehmender  Seehöhe  steigt  die  Bodenwärme  gegen  die  Lufttemperatur  im  Meeresniveau 
mittlere  Breite   von  Deutschland)   um  0.8®,    in  500  m  um  1.4®  und   in  1000  m  um  2®. 

Jährliche  Periode  der  Wärme-Einnahme  und  Wärme-Abgabe  im 
Erdboden.  Schubert  hat  nach  einer  vonW.  vonBezold  angegebenen  Methode  die 
Wärmemengen  berechnet,  welche  in  der  einen  Hälfe  des  Jahres  in  den  Boden  eindringen, 
in  der  anderen  wieder  an  die  Luft  abgegeben  werden.  Die  folgenden  kurzen  Auszüge 
aus  diesen  Ergebnissen  bieten  ein  Seitenstück  und  dienen  zur  Ergänzung  der  von 
Hom6n  für  den  täglichen  Wärmeaustausch  berechneten  Wärmemengen. 
Wärmemengen,  die  in  jedem  Monate  durch  einen  Quadratcentimeter  der  Bodenober- 
fläche eindringen  oder  abgegeben  werden.     Gramm-Kalorien. 

Jan.        Febr.      März     April    Mai     Juni      Juli     Aug.      Sept.         Okt.        Nov.         Dez. 
Eberswalde,  42  m 
Feld        —300      —166      —9        353      498      469      345      147      —133      —386      —425*      —393 
Wald      —232      —140      —41      169      294     356      277       165      —16        —232      —298       -302* 
Der  jährliche  Wärmeumsatz  ist  im  Walde  viel  kleiner  als  auf  freiem  Felde. 

Der  Boden  speichert  im  Sommer  die  Wärme  auf  und  giebt  sie  im  Winter 
wieder  ab.  Die  Wärmemengen,  welche  der  Boden  im  Winter  abgeben  kann,  sind 
durchaus  nicht  so  geringfügig.  Die  Verhältnisse  sind  ja  hier  andere,  als  in  dem  Falle^ 
wo  wir  die  innere  Erdwärme  als  Wärmequelle  in  Betracht  gezogen  haben.  Der 
Temperaturgradient,  der  im  letzteren  Falle  ungemein  klein  ist  (kaum  0.0003®  pro 
Centimeter)  ist  im  Winter  erheblich  gross. 

Benutzen  wir  z.  B.  die  Bodentemperaturbeobachtungen  von  Tiflis.  Im  Januar  ist  die  mittlere 
Temperatur  der  Bodenoberfläche  0.4^  in  0.1  m  schon  1.1°,  in  0.2  m  1.6°,  in  0.4  ra  2.9°.  Die  Tem- 
peratur nimmt  um  2.5°  pro  40  cm,  somit  um  0.06°  pro  Centimeter,  zu.  In  den  kältesten  Nacht- 
stunden waren  (1895)  die  entsprechenden  Temperaturen:  — 3.9,  0.4,  1.3  und  2.8°,  der  Gradient  war 
demnach  sogar  0.18°  pro  Centimeter.  Auch  in  den  Nachmittagsstunden  ist  die  Temperatur  {in 
6V2  m  weit  höher  (über  4.7°)  als  an  der  Überfläche. 

Nehmen    wir  den  genäherten  (kalorimetrischen)  Leitungskoeffizienten  des  Bodens  von  Tiflis 
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XU  0.16  (pro  Minute)  an,  so  kann  der  Boden  pro  Tag  an  die  Luft  abgeben:  0.06  X  0.16  X  1440  «  13.8 
Gramm-Kalorien,  welche  eine  Luftsäule  von  450  m  Höhe  um  1^  zu  erwärmen  im  stände  sind. 

Zu  Irkutfik  hatte  im  Januar  und  Februar  (1896)  die  Bodenoberfläche  eine  mittlere  Temperatur 
Ton  — 20**,  in  3.8  m  Tiefe  war  aber  die  Temperatur  2®.0,  der  thermische  Gradient  war  daher  0.058 
pro  cm.  Setzen  wir  den  (kalorimetrische)  Leitungskoeffizienten  des  gefrorenen  Bodens  gleich  0.22, 
so  erhalten  wir  eine  mögliche  Wärmeabgabe  des  Bodens  von  18.4  Gramm-Kalorien  pro  Tag  und 
Quadratcentimeter. 

Wenn  man  unterhalb  einer  dicken  Schneedecke  im  Winter  an  der  Erdoberfläche  ein  Ab- 
schmelzen des  Schnees  beobachtet,  so  ist  dies  durch  die  Wärmeabgabe  des  Bodens  vollkommen 
erklärlich. 

B.  Die  Erwftrmung  und  Abkühlung  der  flüssigen  Erdoberfläche. 

Unsere  Kenntnisse  über  die  Vorgänge  bei  der  Erwärmung  der  Wassermassen 
der  Seen  und  Meere  sind  in  quantitativer  Hinsicht  noch  sehr  dürftig  und  erheischen 
dringend  weitere  Untersuchungen,  besonders  das  Eindringen  der  Sonnenstrahlung;  denn 
dass  diese  die  Hauptquelle  der  Wärme  für  das  Wasser  sein  muss,  ist  klar.  Dem 
Wasser  auflagernde  wärmere  Luft  kann  nur  sehr  wenig  und  langsam  Wärme  an  das 
Wasser  abgeben,  da  dieselbe  (\"olum  gegen  Volum)  eine  mehr  als  3000  mal  geringere 
spezifische  Wärme  hat  als  das  Wasser.  Die  an  der  Oberfläche  erwärmten  Wasserschichten 
können,  weil  spezifisch  leichter,  ihre  Wärme  an  die  tieferen  Schichten  fast  nur  durch 
Leitung  abgeben,  und  dies  erfolgt  wegen  des  geringen  Wärmeleitungsvermögens  des 
Wassers  mit  grosser  Langsamkeit,  so  dass  die  tägliche  Wärmeschwankung  kaum  bis 
40  cm  eindringen  kann,  die  jährliche  wenig  über  7  m ')•  Die  Wärmestrahlung  der 
oberen  Wasserschichten  gegen  die  tieferen  kann  nur  sehr  unbedeutend  sein,  weil 
deren  (dunkle)  Strahlung  im  Wasser  rasch  absorbiert  wird.  Es  bleibt  also  für  die 
Erwärmung  der  tieferen  Schichten  nur  das  direkte  Eindringen  der  Sonnenwärme 
übrig.  Wie  weit  reicht  dieses  2)?  Diese  Frage  lässt  sich  auch  für  den  Fall  ruhiger, 
reiner  Wasserschichten  nicht  befriedigend  beantworten.  Die  wenigen  und  noch  un- 
genügenden   Messungen    der   täglichen     Temperaturschwankungen    in    verschiedenen 

1)  Benatzen  wir  die  Gleichung  auf  Seite  44  Anmerkung.  Die  Tiefe,  bis  zu  welcher  eine 
Warmeschwankung  von  der  Periodendauer  t  eindringt,  ist  dort  gegeben  durch  2y;ixr,  wo  x  der 
Temperaturleitungskoeffizient,  der  für  Wasser  mit  der  gewöhnlichen  (kalorimetrischen)  Wärme- 
leitungskonstant«  zusammenfällt.  Dieselbe  beträgt  0.00135  sek.  cm.  Setzt  man  für  t  (den  Tag  und  das 
Jahrj  die  Länge  in  Sekunden  ein,  so  erhält  man  38.3  cm  für  die  Tiefe  des  Eindringens  der  täg- 
lichen und  731.4  cm  für  die  der  jährlichen  Periode.  Da  aber  bei  Abkühlung  von  oben  Konvek- 
tionsströmungen  eintreten,  verliert  dieses  Kesiiltat  fast  jeden  reellen  Wert. 

2)  Über  das  Eindringen  der  Strahlungen  verschiedener  Wellenlänge  in  das  Wasser  besitzen  wir 
die  Untersuchungen  von  Hüf  ner  und  E.  Albrecht  (Ann.  d.  Ph.  XLII  [1891]  S.  1).  Es  ist  be- 
kannt, dass  das  Wasser  die  roten  und  ultraroten  Strahlen  schon  in  dünnen  Schichten  fast  völlig  ab- 
sorbiert. Rechnen  wir  mit  den  von  obigen  Physikern  gefundenen  Absorptionskoeffizienten  und 
nehmen  Gruppenmittel,  so  erhalten  wir  z.  B.  für  die  Zusammensetzung  der  Strahlung  (Proz.)  in 
10  m  Tiefe. 

Relative  Intensität  der  Strahlung  in  10  m  Tiefe  in  Proz.  der  Anfangs-Intensität. 
Farbe  Roth  Orange  u.  üelb         Gelbgrün  Grünblau  Ilellblau  Dunkelblau 

zwischen    B  u.  C  C  u.  D  D  u.  E  E  u.  F  F  F  u.  G 

2  7  39  65  09  76  Proz. 

Roth  sinkt  auf  1  Proz.  herab  in.  12  m,  Dunkelblau  in  167  m. 

Nach  diesen  Daten  müsstc  man  in  reinem  (destilliertem)  Wasser  in  10  m  Tiefe  doch  noch  merk- 
liche Wärmewirkungen  haben.     Strahlung  von  >l  «.  0.76  geht  durch  180  cm  nicht  mehr  durch. 
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Tiefen  in  den  Seen  (E.  Richter,  Grissinger,  F.  Exner,)  geben  dafür  recht 
verschiedene  Werte.  Ich  möchte  nach  dejiselben  annehmen,  dass  die  Tiefe,  in  welcher 
eine  tägliche  Schwankung  von  2^  an  der  Oberfläche  auf  0^.  l  herabsinkt,  5  m  beträgt, 
für  0^.05  etwa  6V2  m.  Auf  welchem  Wege  die  Erwärmung  bis  zu  grösseren  Tiefen 
fortschreitet,  auf  welche  die  sog.  Sprungschicht  im  Sommer  hinweist,  bedarf  noch 
einer  spezielleren  Erklärung.  In  den  Salzsseeen  und  Meeren  der  trockenen  Klimate 
wird  durch  Verdampfung  des  Wassers  die  Oberfläche  salzreicher  und  deshalb  spezi- 
fisch schwerer,  so  dass  selbst  wärmeres  Wasser  untersinken  und  die  tieferen  Schichten 
erwärmen  kann  *). 

Die  Erkaltung  der  Wasseroberflächen  durch  Wärmeausstrahlung  Inder 
Nacht  ist  noch  nicht  gemessen  worden.  Da  gleichzeitig  auch  stets  Verdunstung  statt- 
findet, wird  der  Vorgang  der  nächtlichen  Erkaltung  kompliziert.  Auch  kalte  Winde 
müssen,  wenn  sie  länger  andauern,  das  Wasser  erheblich  abkühlen.  Die  Abkühlung 
an  der  Oberfläche  ist  aber  ein  viel  wirksamerer  Prozess,  als  die  Erwärmung,  weil  sie 
bis  in  die  grössten  Tiefen  hinabgreift.  Während  das  erwärmte  Wasser  an  der  Ober- 
fläche bleibt,  sinkt  das  abgekühlte  in  die  ^iefe,  bis  es  daselbst  eine  kältere  Schicht 
flndet.  Die  derart  eingeleiteten  vertikalen  Konvektionsströmungen  spielen  die  wirk- 
samste Rolle  in  der  Wärmeökonomie  der  Wasserbecken. 

1.  Die  tägliche  Temp  eraturänderung  an  der  Oberfläche  der  Seen  der  ge- 
mässigten Zone  hält  sich  innerhalb  enger  Grenzen.  Forel  giebt  an,  dass  nach  einer 
Reihe  stündlicher  Temperaturbeobachtungen  im  Juli  die  Oberfläche  des  Genfer  Sees 
entfernt  vom  Ufer  sich  zwischen  7*^  Morgens  und  6**  Abends  im  Mittel  nur  um  1^.5 
ändert.  E.  Richter  fand  im  Wörther  und  Millstädter  See  Mitte  Juli  bis  Mitte 
August  eine  mittlere  tägliche  Wärmeschwankung  von  1®.8,  F.  Exner  im  Wolfgang- 
see  noch  in  24  cm  Tiefe  etwa  die  gleiche  Schwankung.  Das  Maximum  der  Temperatur 
tritt  hier  in  allen  Schichten  bis  zu  5  m  zu  gleicher  Zeit  ein^  und  zwar  um  3**  Nach- 
mittags 2). 

Th.  Hom^n  hat  im  Lojosee  in  Finland  unter  60®  Breite  eingehende  Unter- 
suchungen über  den  täglichen  Wärmeumsatz  in  dem  Wasserbecken  dieses  Sees  an- 
gestellt, denen  wir  folgendes  entnehmen  können: 


1)  Prof.  Knott  (Edinburgh)  berechnet  aus  den  Temperaturmessungen  der  österreichischen 
Pola-Expedition  im  östlichen  Mittelmeerbecken  die  Tiefe,  bis  zu  welcher  die  tägliche  Variation  dort 
reicht  zu  20  m.  Daraus  würde  sich  ergeben,  dass  daselbst  circa  */3  der  Sonnenstrahlung  zur  Erwär- 
mung des  "Wassers  dient.     Die  „Sprungschicht*  liegt  hier  erst  bei  30  m. 

2)  Die  Temperaturmessungen  von  K.  Grissinger  im  Weisäensee  in  Kärnten  (925  m),  die 
bei  sehr  günstigen  Witterung  vorgenommen  worden  sind,  ergaben  eine  Verspätung  des  Tempe- 
raturmaximums unterhalb  4  m,  und  ein  Eindringen  der  Sonnenwärme  bis  gegen  12  m.  In  dieser 
Tiefe  lag  auch  die  von  Richter  sogenannte  „ Sprungschicht ",  d.  i.  jene  Schichte,  von  der  ab  die 
Temperatur  plötzlich  sich  rasch  ändert,  weiter  abwärts  aber  wieder  langsamer.  Die  Ursache 
der  „Sprungschicht**  sind  -die  vertikalen  Konvektionsströmungen.  Die  nächtlich  (oder  durch 
kaltes  Wetter)  abgekühlten  Schichten  sinken  bis  zu  jener  Tiefe  hinab,  in  welcher  sie  die  gleiche 
Temperatur  finden,  dabei  findet  natürlich  Mischung  und  Temperaturausgleich  statt.  So  entsteht 
im  Sommerhalbjahre  in  den  oberflächlichen  Schichten  eine  langsame  Wärmeabnahme  nach  unten  bis 
zur  Grenze  der  Konvektionsströmungen.  Im  Frühlinge  liegt  die  Sprungschicht  nahe  der  Ober- 
fläche, sinkt  dann  immer  tiefer  hinab,  bis  sich  im  Spätherst  und  Winter  der  Temperaturausgleich 
bis  zum  Boden  hin  erstreckt,  worauf  dann  (unter  4°  C.)  die  oberen  Schichten  die  kältesten 
werden. 
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Neben  den  regelmiissiK  fortgeführten  Beobachtungen  fiber  die  jährlichen  Temperaturschwan_ 
kungen  sind  auch  solche  über  den  täglichen  WUnneumsatz  angestellt  worden.  Der  Lojosee  ist  an 
der  Stelle,  wo  die  meisten  Beobachtungen  ausgeführt  worden  sind,  11  km  lang,  2,5  km  breit  und 
40  m  tief.  Die  Eisdecke  währt  von  Mitte  oder  Ende  Dezember  bis  Ende  April  oder  Anfang  Mai. 
Nach  dem  Aufgehen  des  Eises  steigt  die  Temperatur  andauernd,  und  nach  etwa  10 — 15  Tagen  hat 
die  ganze  Wassermasse  die  Temperatur  von  4**  erreicht.  Von  Anfang  Juni  bis  Ende  August  ist  die 
Wärmeeinnahme  in  der  Regel  grösser  als  die  Wärmeabgabe  in  den  kurzen  Nächten.  An  gewöhn- 
lichen schönen  Sonmiertagen  kann  man  die  tägliche  Wärmeeinnahme  zu  etwa  40 — 50  Kilogramm 
Kalorien,  die  Wärmeabgabe  zu  15 — 30  Kilogramm-Kalorien  pro  Quadratdezimeter  schätzen.  Nach 
kälterer  Witterung  und  au  nicht  allzu  ruhigen  Tagen  kann  die  Wärmeeinnahme  auf  60 — 70  Eölo- 
gramm-Kalorien  steigen,  an  ganz  ruhigen  Tagen  ist  sie  etwas  kleiner.  Von  Ende  August  oder 
Anfang  September  (in  seichten  Seen  schon  früher)  wird  die  tägliche  Wärmeabgabe  grösser  als  die 
Einnahme,  und  im  Oktober  verschwindet  allmählich  die  tägliche  Temperaturschwankung,  während 
die  tägliche  W^ärmeabgabe  wächst,  so  dass  sie  in  kalten  November-  und  Dezembertagen  80 — 100  Kilo 
gramm-Kalorien  pro  Quadratdezimeter  erreichen,  in  extremen  Fällen  selbst  überschreiten  kann. 
Weniger  tiefe  Seen  speichern  im  Sommer  weniger  Wärme  auf  und  frieren  früher  zu. 

Die  Tiefe,  bis  zu  welcher  im  Lojosee  im  Sommer  eine  tägliche  Temperaturschwankung  über 
0.1**  C.  sich  einstellt,  schätzt  Th.  Hom^n  auf  5 — 6  m  an  massig  windigen  und  auf  3 — 5  m  an  ganz 
ruhigen  Tagen. 

Das  Zurückbleiben  der  Bodentemperatur  schon   in  geringer  Tiefe   gegen    die  Wassertempe- 
ratur unter  dem  Einflüsse  der  Insolation  zeigt  folgendes  Beispiel  (nach  W  o  e  i  k  o  f). 
Temperatur  in  einem  Teich  zu  Pawlowsk  Juni  1882. 

Oberfläche  O.Ol  0.20  m  Differenz 

Bodentemperatur     1  m  28.7  27.9  16.1  12.6 

Wassertemperatur   1  ,  22.5  21.8  20.7  1.8 

Der  tägliche  Gang  der  Temperatur  an  der  Oberfläche  der  Oceane. 
Auf  offener  See  ist  die  tägliche  Variation  der  Temperatur  noch  viel  kleiner  als  auf 
den  Landseen.  Sie  beträgt  meist  weniger  als  0.5^  und  steigt  höchstens  auf  1^  bei 
Windstille  und  klarem  Wetter. 

Nach  den  zweistündigen  Messungen  der  Wassertemperatur  während  der  Challenger  Expedition 
betrug  die  tägliche  Variation: 

Am  Äquator  kaum  0.4°,  unter  30^  Breite  im  Nordatlantischen  Ozean  0.44°,  im  Südatlan- 
tii»chen  Ozean  (33°  S.)  desgleichen,  im  nördlichen  Grossen  Ozean  (87  °N.)  kaum  0.0°,  im  südlichen 
(3»>°  S)  0.5°,  in  höheren  Breiten  bloss  0.2°  bis  0.1°. 

Nach  den  Beobachtungen  von  G.  Schott  war  die  tägliche  Amplitude  der  Wassertemperatur 
an  der  Oberfläche)  innerhalb  der  Tropen: 

Bei  frischer  Brise:  bedeckt  0.4°,  klar  0.7°  bei  Windstille  0.9°  und  1.6,  im  Mittel  0.9°. 

Die  tägliche  Variation  der  Lufttemperatur  war  0.55°  bei  starkem  Wind,  1.26°,  wenn  der- 
selbe fehlt,  an  bewölkten  Tagen  0.66°,  an  klaren  1.15°;  also  erheblich  grösser  als  die  der  Wasser- 
oberflache. Über  30°  Breite  war  die  tägliche  Variation  der  Wassertemperatur  nur  0.3°  bis  0.4°. 
In  der  Umgebung  der  britischen  Inseln  ist  nach  Dickson  die  tägliche  Variation:  in  der  Irischen 
See  0.4°,  südlich  von  den  britischen  Inseln  kaum  0.3",  nur  0.1°  bis  0.2°  in  der  Gegend  der 
Orkneys  und  Shettlands  Inseln.  Das  Maximum  tritt  an  den  schottischen  Küsten  um  3 — 4'>  Mittags 
ein,  das  Minimum  um  6'*  morgens. 

Über  die  Tiefe,  bis  zu  welcher  die  tägliche  Wärmeschwankung  in  den  Meeren 
eindringt,  liegen  fast  keine  Messungen  vor,  an  deren  Stelle  treten  oft  jedenfalls  über- 
triebene Schätzungen.  Nach  Aim  6  beträgt  dieselbe  im  westlichen  Mittelmeere  1 6 — 18  m ; 
die  Temperaturmessungen  der  „Pola"  im  östlichen  Mittelmeer  geben  dafür  nach 
Knott  20  m,  in  guter  Übereinstimmung. 

Da  die  Ozeane  zwei  Drittel  der  Erdoberfläche  bedecken,  so  kann 
man  sagen,    dass  auf  dem  weitaus  grösseren  Teile  der  Erde  die  tag- 
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liehe  Wärmeschwankung  wenig  über  einen  halben  Grad  beträgt.  Die 
grossen  täglichen  Temperaturändernngen  auf  den  Festländern,  mit  welchen  man  meist 
auch  bei  theoretischen  Betrachtungen  rechnet,  spielen  deshalb  in  dem  gesamten  Wärme- 
haushalt der  Erdoberfläche  doch  nur  eine  untergeordnete  Rolle. 

2«  Die  jährliche  Temperaturänderung  an  der  flussigen  Erdober- 
fläche. Die  Erwärmung  und  Wieder-Erkaltung  der  Wassermassen  der  Seen  und  der 
Meere  im  Jahreslaufe  ist  eine  kompliziertere  Erscheinung  als  jene  des  Erdbodens. 
Letztere  ist  bloss  ein  Phänomen  der  Wärmeleitung  und  der  mathematischen  Berech- 
nung vollkommen  zugänglich.  Nicht  so  die  erstere.  So  lange  bloss  Erwärmung  von 
oben  her  stattfindet,  ist  es  die  Durchstrahlung  (bis  zu  5 — 10?  m)  und  die  Wärme- 
leitung, durch  welche  die  W^ärme  nach  unten  vordringt.  Wie  weit  beide  im  Laufe 
des  Sommers  hinabreichen,  lässt  sich  gegenwärtig  streng  physikalisch  nicht  feststellen. 
Es  können  dafür  nur  rein  empirische  Befunde  beigebracht  werden.  —  Sobald  aber  dann 
die  Abkühlung  von  der  Oberfläche  her  beginnt,  treten  vertikale  Konvektionsströmungen 
ein,    welche  allmählich  auf  die  ganze  Wassermasse  abkühlend  einwirken  können. 

Das  kältere  Wasser  sinkt  hinab,  wärmeres  steigt  dafür  an  die  Oberfläche;  da- 
bei finden  natürlich  Mischungen  statt^  welche  eine  nach  unten  fortschreitende  allmähliche 
Ausgleichung  der  Temperaturunterschiede  zwischen  den  tieferen  und  den  höheren 
Schichten  bedingen,  so  dass  am  Ende  der  Abkühlungsperiode  die  ganze  Wassermasse 
bis  zu  einer  bestimmten  Tiefe  von  oben  bis  unten  eine  gleichförmige  Temperatur 
erreicht. 

So  kommt  es,  dass  in  tiefen  Süsswasserseen  in  Klimaten  mit  niedrigen  Winter- 
temperaturen die  unteren  Wasserschichten  eine  konstante  Temperatur  von  4^  (Dichtig- 
keitsmaximum des  Süss  Wassers)  oder  etwas  darüber  annehmen,  und  dass  im  europä- 
ischen Mittelmeer  von  300 — 400  m  Tiefe  an  bis  zum  Grund  die  Temperatur  konstant 
bleibt,  sie  beträgt  im  westlichen  Becken  12V2 — 14^,  im  östlichen  15 — \S^,  d.  i.  die 
mittlere  Wintertemperatur  dieser  Gegenden.  Eine  Wassermasse  von  2600 — 3000  m 
Mächtigkeit  hat  diese  konstante  Temperatur;  die  Winterkälte  kann  bis  zu  den  grössten 
Tiefen  wirken,  die  Sommerwärme  dagegen  kann  direkt  nicht  tief  eindringen.  Im 
Meerwasser  befördert  allerdings  das  Salz  in  warmen  Klimaten  ein  tieferes  Eindringen 
der  Sonnenwärme,  indem  das  an  der  Oberfläche  durch  Verdunstung  konzentrierte  Salz- 
wasser in  grössere  Tiefen  hinabsinkt  und  seine  höhere  Temperatur  tieferen  Schichten 
zuführt.  Im  Spätwinter,  Februar  und  März,  ist  die  Temperatur  von  der  Oberfläche 
bis  zum  Grunde  nahe  die  gleiche,  die  mittlere  Temperatur  der  ganzen  Wassermasse 
ist  ein  Minimum,  dann  steigt  die  Temperatur  bis  zum  Herbst  und  erreicht  etwa  im 
Oktober  ein  Maximum.  So  fanden  Luksch  und  Wolf  die  mittlere  Temperatur 
des  Quarnero  im  Januar  und  Februar  zu  12  ^  als  Minimum,  im  Oktober  zu  20.5  ^  als 
Maximum  i).    Auch  bei  Lesina  tritt  in  der  Adria  die  höchste  Temperatur  in  der  Tiefe 


1)  Jährlicher  Temperaturgang  in  der  Rhede 

von  Fiume;  nusserster  Punkt: 

Oberfläche 

Min.  Febr.  12.4 

Max.  August  28.6                   Jahr  20  ".0 

22.8  ra  Tiefe 

,      März    13.2 

,       Sept.       23.6 

«       17.6 

43.6  m      ^ 

,      April  12.6 

,       Okt.        18.8 

«       15.8 

März 

August 

Oberfläche 

22.8  m      43.6  m 

Oberfläche         22.8  m 

43.6  m 

13.3« 

13.2«         12.8«  , 

28.6"             22.5« 

17.3«   , 

Hier,  wie  bei  Lesina  werden  aber  auch  uulerseeische  Strömungen  die  Temperatur  beinflusseu. 
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im  Oktober    und  November  ein.     Dasselbe  wird   auch  im  östlichen  Mittelmeerbecken 
der  Fall  sein. 

Die  bedeutende  Wärmemenge,  die  sich  derart  vom  Sommer  bis  zum  Herbst  im 
Mittelmeere  aufspeichert,  wird  im  Spätherbst  und  Winter  wieder  an  die  Oberfläche 
abgegeben,  indem  dann  die  thermische  vertikale  Zirkulation  einsetzt  und  die  gesamte 
wärmere  Wassermasse  selbst  noch  aus  200 — 300  m  Tiefe  wieder  an  die  Oberfläche 
bringt.  Die  hohen  Herbsttemperaturen  an  den  Küsten  des  Mittelmeers,  namentlich 
des  östlichen  Mittelmeerbeckens,  werden  dadurch  erklärlich.  Natürlich  wird  auch  die 
Wintertemperatur  der  Uferländer  durch  die  sehr  langsame  Abkühlung  der  warmen 
Wassermassen  wesentlich  gemildert. 

Der  jährliche  Gang  der  Temperatur  an  der  Oberfläche  der  Was- 
serbecken wird  charakterisiert  durch  eine  bedeutende  Verspätung  des  Eintritts 
der  Extreme  der  Temperatur  gegenüber  dem  höchsten  und  dem  niedrigsten  Sonnen- 
stand. Die  niedrigste  Temperatur  tritt  im  Februar  oder  gar  erst  im  März  ein. 
die  höchste  im  August  und  ausnahmsweise  erst  im  September.  Dies  ist  von  grösster  Be- 
deutung für  die  Lufttemperatur  der  Küsten  und  Inseln  und  für  deren  gesamte  Meteorologie, 

Als  Beispiel  dafür  mag  die  Temperatur  an  der  Oberfläehe  im  mittleren  (sog.  pelagischen 
Teile)  des  Genfersees  dienen. 

Pelagische  Temperatur  des  Genfersees  nach  Forel. 
Jan.      Febr.      März.      April.      Mai.       Juni.       Juli       Aug.       Sept.       Okt.       Nov.       Dez.       Jahr 
6.0        5.2*  5.8  8.2         12.5        17.4       20.0        20.1        17.5        14.0       10.0         7.0         12.0 

Der  Bodensee  hat  fast  genau  den  gleichen  jährlichen  Temperaturgang.  Die  Jahresschwan- 
kung ist  etAvas  grösser  16®.l,  Genfersee  14°.9. 

Auf  den  Meeresflächen  ist  der  jährliche  Wärmegang  der  gleiche,  nur  ist  die 
jährliche  Variation  viel  geringer.  Die  höchste  Meerestemperatur  tritt  (ausserhalb 
der  äquatorialen  Zone)  im  August,  die  niedrigste  im  Februar  und  selbst  erst  im 
März  ein,  wenn  die  oberen  und  unteren  Schichten  ihre  Temperatur  ausgeglichen 
haben,  soweit  die  Konvektionsströmungen  reichen.  Der  Betrag  der  jährlichen  Wärme- 
Bchwankung  ist  sehr  gering  und  steht  dadurch  im  schroffsten  Gegensatz  zum  jähr- 
lichen Wärmegang  an  der  festen  Erdoberfläche.  Diese  Gegensätze  müssen  sich  dann 
auch,  wenngleich  in  etwas  schwächerem  Grade,  in  dem  jährlichen  Wärmegange  der 
Luftschichten  über  und  an  den  Meeren,  gegenüber  jenem  über  dem  Festlande  äussern. 
Der  Temperaturunterschied  der  Bodenoberfläche  im  kältesten  und  wärmsten  Monat 
beträgt  in  mittleren  Breiten  25 — 40",  der  der  Meeresoberfläche  6 — 12  o  etwa  und  weniger. 

Die  folgenden  Ergebnisse  der  Messungen  der  Meerestemperatur  geben  eine  Vor- 
stellung von  dem  Wärmegang  an  der  Oberfläche  der  Ozeane,  der  ja  auch  bestim- 
mend ist  für  den  Wärmegang  der  Luft  über  denselben  und  an  den  Küsten. 

Mittlere  Temperatur  der  Meeresoberfläche. 

Jan.      Feb.      März     April     Mai     Juni     Juli     Aug.     Sept.     Okt.     Nov.     Dez.     Jahr    Schwank. 

Äquatorialer  Atlantischer  Ozean,  10°  nördl.  Br.  bis  10  o  südlicher  Br.  (10 — 40  o  westl.  v.  Gr) 

26.3  26.4      26.8      27.2      27.0     26.4     25.7     25.2*      25.5      26.0      26.S      20.1      26.2         2.0 

Atiantischer  Ozean,  10— 20°  nördl.  Br.  (10— 40®  westl.  v.  Gr.) 
23.5      22.4      22.3*      22.6       23.1     24.2     25.3     26.1       26.6     26.6      26.0       24.0      24.4         4.3 
Atlantischer  Ozean,  35®  nördl.  Br.  (0—50°  westl.  v.  Gr.) 

17.4  16.7*     17.0       17.5       18.7     20.6     22.7     24.0       23.2      22.0      19.7       18.4      19.8  7.3 

Atlantischer  Ozean,  45®  nördl.  Br.  (0—50®  westl.  v.  Gr.) 
12.8      12.2*     12.7       13.2       14.5     16.4     18.3     19.6       18.6      16.7       15.2       13.7      15.3  7.3 

Nordatlantischer  Ozean,  60®  (Faröer,  Shetland,  Hebriden) 
6.9        6.6*       6.6*       7.4         8.4     10.2     11.8     12.4       11.9      10.5        8.9         7.7        9.1  5.8 
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Am  Äquator  treten  zwei  Maxima  ein  um  die  Zeit  der  Äqninoctien,  das  Hanpt- 
minimum  fällt  auf  den  August,  im  aussertropischen  Ozean  tritt  das  Maximum  im 
Herbst,  in  höheren  Breiten  im  August  ein,  die  niedrigste  Temperatur  im  Februar 
und  März.  Die  Jahresschwankung  der  Wärme  ist  gering,  in  den  mittleren  Breiten 
im  allgemeinen  am  grössten,  wie  G.  Schott  nachgewiesen  hat.  Die  Jahresschwan- 
kung der  Temperatur  beträgt  in  den  offenen  Ozeanen: 

Breite  0         10         20         30         40         50 

Jahresschwankung  2.3  2.4  3.6  5.9  7.5  4.7 
8.  Vergleich  zwischen  der  festen  und  der  flüssigen  Erdober- 
fläche in  Bezug  auf  das  Eindringen  der  Wärme,  auf  thermische 
Schichtung  und  Wärmeumsatz.  Im  festen  Erdboden  dringt  die  Sommerwärme 
nur  bis  zu  etwa  7 — 8  m  ein,  in  den  Wassermassen  bis  zu  100 — 150  m  in  den  Binnen- 
seen (der  gemässigten  Zonen)  und  bis  zu  300 — 400  m  in  den  Meeren  (warmer  Zonen). 
Dabei  ist  wegen  der  höheren  spez.  Wärme  des  Wassers  die  in  demselben  aufge- 
speicherte Wärmemenge  bei  gleicher  Temperatur  ca.  2  mal  grösser  (bei  gleichem  Volum) 
als  im  festen  Erdboden. 

Im  festen  Erdboden  nimmt  im  Winter  die  Temperatur  mit  der  Tiefe  zu,  und 
wir  treffen  dann  (im  Dezember  und  Januar)  in  8  m  etwa  die  höchste  Temperatur,  die 
in  dieser  Tiefe  überhaupt  erreicht  wird.  In  den  Wassermassen  ist  die  Temperatur 
gegen  Ausgang  des  Winters  in  allen  Schichten  die  gleiche,  bis  zu  sehr  grossen 
Tiefen  hinab. 

Im  Sommer  nimmt  in  der  festen  und  in  der  flüssigen  Erdoberfläche  die  Tem- 
peratur mit  der  Tiefe  ab,  in  ersterer  aber  meist  viel  rascher  als  in  letzterer. 

Temperatur  im  Januar  und  Juli: 
Tiflis  Boden  Genfer  See 

Oberfläche     6V2  m     Diff.  Oberfläche     10  m     Diff. 

Januar      0.4  15.2       14.8  5.4  5.3        O.l 

Juli         31.3  13.8        17.5  20.6  17.3        3.3 

Die  Jahresschwankung  der  Temperatur  in  gleicher  Tiefe  ist  im  Wasser  viel 
grösser  als  im  Boden,  und  eine  ümkehrung  des  jährlichen  Ganges  findet  im  Wasser 
nicht  statt.  Das  Wasser  ist  in  der  Tiefe  im  Winter  kälter,  im  Sommer  wärmer  (in 
7  bis  10  m)  als  der  Boden.  Die  hohe  Bodenwärme  des  Winters  kommt  der  Oberfläche 
und  damit  der  Luft  nur  in  sehr  geringem  Maasse  zu  gute  (auch  wenn  keine  Schnee- 
decke vorhanden).  Dafür  fördert  über  dem  Wasser  die  rasche  Abkühlung  der  tie- 
feren Schichten  durch  Konvektionsströmungen  im  Herbst  grosse  Wärmemengen  an  die 
Oberfläche.  Das  sieht  man  schon  durch  einen  Blick  auf  obige  kleine  Tabelle.  Eine 
10  m  mächtige  Schichte  des  Genfersees  hat  sich  von  l'J  »  auf  50.4  abgekühlt.  Im  Boden 
dagegen  kann  durch  Leitung  in  der  kälteren  Jahreshälfte  nur  eine  relativ  minimale 
Wärmemenge  an  die  Oberfläche  und  an  die  Luft  abgegeben  werden. 

Der  jährliche  Wärmeumsatz  in  den  Wassermassen  der  Binnen- 
seen ist  leicht  zu  berechnen.  Der  Genfersee  giebt  vom  Sommer  zum  Winter  rund 
350  Tausend  Kilogramm  Kalorien  pro  Quadratmeter  an  die  Luft  ab,  der  Bodensee 
etwa  250  Tausend  Kalorien.  Die  erstere  Wärmemenge  würde  genügen,  um  180  Tage 
hinduroh  eine  040  m  hohe  Luftsäule  über  dem  See  um    10«  zu  erwärmen  >)• 

1)  Ein  Kubikmeter  Luft  wiegt  1.293  kp,  die  spez.  Wärme  der  Luft  ist  0.238,  somit  sind 
0.307  kg  Kalorien  nötig,  um  1  m-*  Luft  um  1^  zu  erwärmen. 
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Die  dieser  Bechnung  zu  Grunde  liegenden  Beobachtungsdaten  sind  folgende: 

Genfer  See.     Temperatur. 

Tiefe,  Meter  0  10  20  30  40  50  60 

Juli  und  August        20.6        17.3       12.5        10.1  7.8         6.9  6.4 

Oktober  12.1        11.9       10.1  9.4         8.0         6.9  6.3 

Januar  und  Februar   5.4  5.3         5.2  5.1  5.1         5.1  5.1 

Nimmt  man  die  Ditferenzen  der  Mitteltemperaturen   der  Schichten  von  0/10,  10/20,  20/30  m 

an,  so  erhält  man  sogleich'):    Mittlere  Temperatur  der  Scliichten  bis  zu  30  m:  Juli- August  15^.2, 

Oktober  10.9,  Diff.  4.3  X  30  m  »  129  Tausend  Kilogramm-Kalorien,  da  1  m*  Wasser  1000  kg  wiegt. 

Mittlere   Temperatur   bis    zu    60  m  Tiefe.     Juli- August:    11®. 35,    Januar-Februar  5°.18,    Differenz 

6^.17x60^370  Tausend  Kilogramm-Kalorien  pro  Quadratmeter.     Ähnliche  Besultate  geben  die 

Temperaturmessungen  im  Bodensee. 

Ftir  eingeschlossene  Meere,  ohne  grössere  Konvektionsströmungen  lassen  sich  ähnliche  Be- 
rechnungen anstellen,  z.  B.  für  die  Ostsee  (für  die  Adria  und  das  Mittelmeer  fehlen  genügende 
Beobachtungsdaten  entfernt  yon  den  Ufern). 

In  der  Ostsee  reicht  die  thermische  Zirkulation  nur  bis  zu  55  m  Tiefe  hinab,  weil  der  hohe 
Salzgehalt  (aus  der  Kordsee)  der  tieferen  Schichten  derselben  dort  ein  Ziel  setzt.  Im  August  hat 
das  Wasser  (nach  Fetter sson)  bis  zu  20  m  ca.  15**,  von  da  bis  55  m  etwa  7®,  Mitteltempe 
ratur  also  ca.  11**,  im  November  8.5**,  im  März  durch  thermische  Zirkulation  bis  zu  55  m  gleich- 
massig  1®.4  (in  warmen  Wintern  wie  1897/98  bis  zu  3%  Die  Ostsee  giebt  demnach  vom  Au- 
gust bis  zum  November  rund  137  Tausend  Kilogramm-Kalorien  an  die  Luft  ab,  und  im  Laufe  des 
Winters  noch  7  X  55  -=  385  Tausend,  in  Summa  somit  ca.  520  Tausend  Kilogramm  Kalorien  pro 
Quadratmeter.  Dies  erklärt  die  milde  Herbsttemperatur  der  baltischen  Küstenländer,  aber  auch 
das  kühle  Frühjahr,  indem  die  Nähe  der  noch  winterkalten  Wasseroberfläche,  welche  sich  nur 
sehr  langsam  erwärmt,  das  rasche  Steigen  der  Luftwärme,  wie  über  dem  Lande,  aufhält^. 

Die  viel  geringere  Bedeutung  der  Bodentemperatur  (von  der  Bodenoberfläche 
selbst  abgesehen)  gegen  die  Wassertemperatur  in  Bezug  auf  die  jährliche  Wärme- 
einnahme und  Wiederabgabe  an  die  Luft  zeigen  folgende  z.  T.  von  J.  Schubert 
berechnete  Zahlen. 

Jährlicher  Wärmeaustausch  in  Tausenden  von  Kilogramm-Kalorien 

pro  Quadratmeter  (Schubert  3). 

Sandboden  mit  Kiefernwald  (Eberswalde)       ....       12.9 

Sandboden  mit  Gras  (Eberswalde) 18.5 

Hintersee  (Westpreussen)  bis  24  m       280.0 

5  dänische  Ostseestationen 440.0 

Ostsee  bis  55  m 520.0 

Meerbusen  von  Fiume 475.0 

Auf  die  gleiche  Fläche  nimmt  der  Landsee  etwa  15 mal,  die  Ostsee  20 — 3 Oma 
meh^  Wärme  auf  als  eine  Landfläche.  Die  Extreme  der  Wärmeaufnahme  und  -Ab- 
gabe im  Jahreslaufe  sind: 

Boden:  Mai  4.7,  Juni  4.5;  November  — 4.3,  Dezember  — 3.8. 
Wasser:  Mai  117,  Juni  133,  Oktober  —120,  November  —117. 


1)  Der  Sprungschicht  zwischen  10  und  20  m  wegen  sollte  man  mit  Temperaturen  von  5  zu 
5  m  wenigstens  rechnen,  um  genauere  Resultate  zu  erhalten. 

2)  Auf  der  Insel  Gotland  57  Va"  N,  reifen  an  geschützten  Stellen  in  den  meisten  Jahren  die 
Trauben,  Wallnüsse,  Maulbeeren,  auch  die  Zuckerrübe  wird  mit  Erfolg  gebaut.  Die  Temperatur- 
dilferenzen  gegen  das  innere  (westlicher  gelegene)  Schweden  sind:  Winter  0.9*^,  April  bis  Juni  — 
1.0«   Herbfit  0.8«;  Mai  —  1.5«   Dezember  +  1.3«. 

3^  Der  Wärmeaustausch  im  festen  Erdboden  u.  s.  w.     Berlin  1904. 
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Maximum  und  Minimum  des  Wärmegehaltes  treten  im  Boden  etwas  später  ein, 
als  im  Wasser.  Die  gewaltige  Wärmeabgabe  des  Wassers  im  Oktober  und  November 
muss  die  Abkühlung  der  Luft  bedeutend  verlangsamen  ^). 

Knott  hat  berechnet,  dass  in  Edinburgh  zirka  P/o  der  Wärme  der  Sonnen" 
Strahlung  von  März  bis  zum  Beginn   des  September  im  Boden  aufgespeichert  wird. 


C.  Beziehungen  zwischen  der  Temperatur  der  festen  und  flussigen  Erdoberfläche 
und  der  Lufttemperatur  darüber. 

I.  Im  täglichen  Wärmegange  über  der  festen  und  flüssigen  Erd- 
oberfläche. Die  Beobachtungen  über  die  Lufttemperatur  werden,  wie  früher  erwähnt, 
im  Schutz  gegen  strahlende  Wärme  in  einiger  Hohe  (1 — 3  m)  über  einem  beschatteten 
Boden  angestellt.  Dieselben  geben  deshalb  zwar  nicht  die  Lufttemperatur  unmittel- 
bar über  dem  Boden,  gestatten  aber  dessen  Einfluss  auf  die  Temperatur  der  unteren 
Luftschichten  zu  beurteilen,  allerdings  besser  bei  Tag,  als  bei  Nacht.  Um  diesen  Ein- 
fluss ziffemmässig  nachweisen  zu  können,  wollen  wir  einige  Ergebnisse  der  Beobach- 
tungen zu  Tiflis  (1895)  hier  anführen. 

Täglicher  Gang  der  Temperatur  an  der  Bodenoberflache 
und  in  der  Luft. 
Zeit  la  3  5  7  <)  11  Ip  3  5         7         0         11  Mittel 

Tiflis,  41^43'  nördl.  Br.     410  m.     Thermometer  3  m  über  Boden. 
Winter  (Dezember  bis  Februar) 
—0.8*         3.0       10.3         18.2       10.9       4.3      1.9      1.2      0.6      3.7 
0.5*         2.0         4.6  6.6         7.3      5.6      3.8      2.7      2.1      3.2 

Boden  —  Luft 
—1.3  1.0         5.7  6.6 

Sonnner  (Juni  bis  August) 
23.1         34.7       45.1         49.0       45.4 
10.4        22.4       24.8         26.3       26.9 
Boden  —  Luft 
Diff.       0.3  0.1*         0.1  3.7        12.3      20.3        22.7 

Irkntsk,  52®  16'  nördl.  Br.     478  m.     Thermometer  3.3  m. 

Boden  —  Luft  (Sommer  1896) 

Diff.    —0.7       —0.6  0.5  4.2  9.0       11.8         12.4         6.3      2.6 —1.6 —2.1*— 1.1      3.4 

Die  Tabelle  lehrt:  bei  Nacht  ist  die  Lufttemperatur  im  3  m  Höhe  höher 
als  die  Bodentemperatur  und  zwar  um  1  bis  2  ^  im  Winter,  weniger  im  Sommer.  2) 
Bei  Tag  aber  ist  der  Boden  sehr  bedeutend  wärmer  als  die  Luft,  im  Winter  wie  im 


Boden    0.2 

—0.2 

—0.5 

Luft        1.5 

1.1 

0.8 

Diff.    —1.3 

—1.3 

—1.3 

Boden  19.2 

18.1 

17.6* 

Luft      18.9 

18.0 

17.5' 

3.6  —1.3  — 1.9'- 1.5  —1.5      0.5 


35.8    26.1    22.3    20.5    29.7 
26.3    23.8    21.5    20.1    22.1 


18.5       9.5      2.3      0.8      0.4      7.6 


1)  Der  tägliche  Wärnieumsatz  verschiedener  Bodenarten  im  Sommer  kann  nach  Hom^n 
und  Schubert  veranschlagt  werden  auf  Kilogramm-Kalorien  pro  Quadratmeter: 

Moorboden  Sandboden  MoorAviese  Sandboden  Granitfels  Wasser 

mit  Nadelwald     mit  Nadelwald 

150  220  380  700  1340  4500 

2)  Die  naclitliche  Differenz  hängt  sehr  von  der  Lokalität  ab,  unmittelbar  über  dem  Boden, 
beim  Fehlen  stärkerer  Winde  und  starker  Bewölkung  ist  die  Bodentemperatur  sicherlich  stet« 
niedriger  als  die  der  Luft  darüber.    Bert  hold  in  Schneeberg  im  Erzgebirge  hat  einige  Jahre  hin* 
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Sommer.  Im  letzteren  ist  die  Differenz  etwa  2  bis  3  mal  grösser  als  im  Winter. 
Das  Tagesmittel  der  Bodentemperatur  ist  höher  als  das  der  Lufttemperatur,  besonders 
im  Sommer. 

Das  Temperaturminimum  tritt  Winter  und  Sommer  in  den  unteren  Luftschichten 
und  am  Erdboden  gleichzeitig  ein,  das  Maximum  aber  verspätet  sich  in  der  Luft  um 
l  '/2  bis  2  Stunden  gegen  jenes  der  Bodentemperatur. 

Der  Temperaturunterschied  zwischen  der  Bodenoberfläche  und  der  Luft  ist  in 
wärmeren  Klimaten  ein  sehr  grosser,  denn  der  Boden  kann  sich  auf  70 — 80^  erhitzen, 
selbst  noch  in  höheren  Breiten  bis  zu  60".  Im  Walde  (und  über  einer  Rasendecke) 
ist  natürlich  der  Unterschied  zwischen  Boden  und  Luftwärme  viel  geringer*). 

Wie  sich  die  Temperatur  des  pflanzenbedeckten  Bodens  zur  Lufttemperatur 
darüber  verhält,  darüber  fehlen  leider  systematische  Beobachtungen.  Und  doch  ist 
dieser  Fall  der  vorherrschende  in  den  gemässigten  und  tropischen  Zonen.  Der  vege- 
tationsbedeckte Boden,  (die  Oberfläche  der  Wiesen,  die  Blattoberflächen  der  Wälder  u.  s.  w.) 
hat  bei  Tag  und  bei  Sonnenschein  sicherlich  eine  etwas  höhere  Temperatur,  als  die 
Luft  darüber,  der  Unterschied  ist  aber  viel  geringer,  als  beim  nackten  Boden. 

Die  Blätter  erwärmen  sich  durch  die  Sonnenstrahlung  auch  über  die  Lufttemperatur,  aber 
(<lie  immergrüne  und  die  Steppenvegetation  vielleicht  ausgenommen)  doch  nur  wenig.  Die  Ver- 
dunstung schützt  das  Blatt  vor  zu  grosser  Erwärmung.  Die  Blätter  reflektieren  einen  Teil  de» 
Sonnenlichtes  und  damit  auch  der  Sonnenwärme,  aber  diese  reflektierte  Wärme  geht  für  die  Atmo- 
I>häre  grö88t€nteil8  verloren. 

Der  Temperaturunterschied,  der  zwischen  einer  Wasseroberfläche  und  der 
Luft  darüber  unter  dem  Einflüsse  der  täglicher  Insolation  und  der  Ausstrahlung 
entsteht,  ist  natürlich  noch  geringer,  als  im  Falle  einer  Vegetationsdecke.  Nament- 
lich über  den  grossen  Wasserflächen  der  Meere  und  Ozeane.  Es  liegen  darüber  einige 
Aufzeichnungen  vor  (von  mir  berechnet). 

Täglicher  Gang  der  Temperatur  des  Wassers  und  der  Luft  über  dem  äquatorialen 

Atlantischen  Ozean  (0 — 10^  N). 

Abweichungen  vom  Tagesmittel. 

Mittn.         2             4            6            8         10      Mittag        2       4  6  8  10  Mittel 

Wasser       —0.19    —.28    — .31*    —.26    —.08     .15        .33         .86    .27  .12  .00  —.11  26.62 

Luft           —0.43    —.61     —.70      —.54     —.03     .45        .81         .81     .52  .16  —.17  —.27  26.03 

Temperaturdifferenz  Wasser  —  Luft 

Wass.— Luft  0.83       1.01         .98          .87         .54     .29        .11         .14     .34  .55  .76  .75  0.59 

Das  Wasser  scheint  nach  diesen  Beobachtungen  am  Äquator  den  ganzen  Tag 
über  wärmer  zu  bleiben  als  die  Luft.  Die  Extreme  der  Lufttemperatur  treten  etwas 
verspätet  ein  gegen  jene  der  Temperatur  des  W^assers.  Die  Tagesschwankung  der  Tem- 
peratur beträgt  beim  Wasser  0.7  bei  der  Luft  1.5". 


durch  das  Temperaturminimum  in  der  Luft  2.6  m  über  dem  Boden,  und  an  letzteren  selbst  über 
kurz  gehaltenem  Rasen  abgelesen.  Schliesst  man  ganz  trübe  Nächte  (Bewölkung  8  u.  darüber)  aus, 
M>  erhält  man  als  Differenz: 

Temperaturminimum  am  Boden  niedriger  als  in  der  Luft. 

Winter  0.6      Frühling  1.7       Sommer  0.7       Herbst  1.8« 

1 )  So  ergaben  1 4 tägige  Beobachtungen  im  Juni  (Eberswalde)  den  Temperaturunterschied 

zwischen  Boden  und  Luft   um  2'»  Mittags:   Freiland  +3*^.8,   Waldstation  — 0®.9.     Der  Boden  war 

Mittags    im  Walde  sogar  kühler,    Morgens  allerdings  wärmer.     Bis  zu  1.2  ra  Tiefe  war  der  Wald- 

boden  um  rund  3®  kälter. 
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Die  zweistündliehen  Beobachtungen  der  Luft  und  WasBertemperatur  an  Bord  des  Ohallenger 
ergaben  ziemlich  gleiche  Resultate.  Am  Äquator  betrug  die  tägliche  Änderung  der  Lufttemperatur 
1.2°  bis  1.4®  und  war  ca.  doppelt  so  gross  als  die  der  Wassertemperatur. 

Im  Nordatlantischen  Ozean  unter  30®  N.  war  die  tägliche  Variation  der  Luftwärme  kaum 
1.8®,  im  Südatlantischen  (30®  S.)  1.4®,  im  nördlichen  Pacific  (37®  N.)  1.7®,  im  südlichen  (36®  S.) 
2.2®,  in  höheren  Breiten  ca.  0.9®  bis  0.4®  C. 

Die  mittleren  täglichen  Änderungen  der  Lufttemperatur  über  den  Ozeanen  sind  also  erhel)- 
lich  grösser  als  die  der  Wasseroberfläche,  aber  auch  sehr  klein,  denn  sie  betragen  ja  in  den 
wärmeren  Breiten  nur  1 — 1*/2®  etwa,  in  höheren  noch  weniger. 

Als  weitere  Grundlage  zur  Beantwortung  der  Frage  nach  dem  gegenseitigen 
Wärmeaustausch  zwischen  Wasser  und  Luft  über  den  Ozeanen  habe  ich  aus  den 
Ohallenger  Beobachtungen  die  folgende  Tabelle  berechnet: 

Täglicher  Gang  der   Wasser-  und  Lufttemperatur  auf  dem  Nordatlantischen  Ozean 
30®  nördl.  Br.,  mittlere  Temperatur  im  Sommerhalbjahr. 


Zeit 

1 

3 

5 

7 

9         IIa 

IP 

3 

5 

7 

9 

11p* 

Mittel 

Wasser 

19.8 

19.7* 

19.8 

19.8 

20.0       20.1 

20.1 

20.2 

20.1 

20.0 

19.9 

19.8 

19.95® 

Luft 

18.9 

18.9* 

19.0 

19.2 

19.6       20.2 
Wasser  - 

20.6 

-  Luft 

20.6 

20.3 

19.7 

19.3 

19.0 

19.61 

Differenz 

0.9 

0.8 

0.8 

0.6 

0.4    —0.1 

—0.5 

—0.4 

—0.2 

0.3 

0.6 

0.8 

0.34 

Der  tägliche  Gang  der  Lufttemperatur  ist  also  fast  unabhängig  von  dem  Tem- 
peraturgang an  der  Wasseroberfläche,  die  Luft  kann  hei  Nacht  keine  Wärme  an  das 
Wasser  abgeben,  um  Mittag  kaum  welche  vom  Wasser  zugeführt  erhalten.  Der  täg- 
liche Gang  der  Luftwärme  über  den  Ozeanen  muss  daher  in  erster  Linie  direkt  von 
der  Absorption  der  Sonnenstrahlung  und  der  Ausstrahlung  gegen  den  Himmel  ab- 
hängen. Man  sieht,  dass  unter  diesen  Verhältnissen  die  täglichen  Temperaturände- 
rungen sehr  klein  ausfallen. 

In  hohen  Breiten  ist  nach  den  Beobachtungen  der  norwegischen  Nordmeerexpedition   der 
Gang  der  Wasser-  und  Lufttemperatur  im  Sommer  ein  ganz  ähnlicher,  wie  der  eben  dargestellte 
nur  sind  natürlich  die  Amplituden  noch  kleiner. 

Rykatchef  hat  den  täglichen  Gang  der  Lufttemperatur  über  den  Tropen- 
meeren zum  Gegenstand  einer  speziellen  Untersuchung  gemacht  i).  Das  Ergebnis  der- 
selben ist,  dass  das  Maximum  der  Lufttemperatur  schon  um  1 2  ^1%^  (eine  halbe  Stunde 
nach  Mittag  also)  eintritt,  das  Minimum  um  4 1/2^  Morgens.  Die  tägliche  Schwankung 
beträgt  bloss  l^.G. 

In  den  Tropen,  wie  in  hohen  Breiten  tritt  das  Maximum  der  Luftemperatur 
über  den  Ozeanen  um  1  bis  1  7*2  Stunden  vor  dem  Maximum  der  Wassertemperatur 
ein.  Es  kann  deshalb  nicht  wie  über  der  festen  Erdoberfläche  von  der  Temperatur 
der  Unterlage  abhängig  sein,  sondern  muss  direkt  von  der  Absorption  der  Sonnen- 
strahlung herrühren. 

2.  Beziehungen  der  Lufttemperatur  zur  Temperatur  der  Unter- 
lage im  jährlichen  Wärmegange.  In  höheren  Breiten  mit  einer  Sehn ee- 
decke  im  Winter,  welche  durch  Wärmeausstrahlung  stark  erkaltet,  ist  der  Boden 
im  Winter  kälter  als  die  Luft  darüber.  Der  Boden  wirkt  namentlich  bei  heiterem 
ruhigen  Wetter  stark    abkühlend    auf    die    untersten,   demselben  auflagernden  Luft- 


1)  Wild,  Kepert.  für  Met.  Bd.  XVI  1803. 
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schichten  1).  In  niedrigen  Breiten  ohne  Schneedecke  aber  sind  die  Monatsmittel 
der  Bodentemperatur  (s.  a  S.  41)  auch  im  Winter  höher  als  die  der  Lufttempera- 
tur über  dem  Boden.  Im  Sommer  ist  der  Boden  überall  wärmer  als  die  Luft,  und 
zwar  bis  zu  hohen  Beträgen,  Dafür  mögen  die  folgenden  Beobachtungsergebnisse 
angeführt  werden. 
Temperatur-Differenzen  —  Boden-Oberfläche  —  Lufttemperatur  in  1  bis 

3  m  darüber. 
Jan.      Febr.     März    April    Mai    Juni    Juli      Aug.    Sept.     Okt.     Nov.     Dez.    Jahr 

Pawlowsk  59,7  NBr. 
—0.1     —0.3    —1.6      0.0      3.2      4.0      3.5       1.9       0.5      —0.5  —0.5  —0,6    0.81 

Tiflis  und.Nukuss  42»  N. 
l.l  2.0        2.7      3.1       5.0      7.5      7.8       7.7       5.6  3.0       0.7       0.2    3.87 

Jaipur  260.9  N.  (436  m)  Zentraliüdien 
2.8         4.1        4.8      5.9      6.6      5.3      4.0       4.5       5.4  5.3       3.1        2.6    4.58* 

Die  Wärmequelle  für  die  Luft  liegt  also  an  der  Erdoberfläche;  ausgenommen  im 
Winter  höherer  Breiten.  Der  jährliche  Gang  der  Intensität  der  Sonnenstrahlung  bestimmt . 
den  Gang  der  Lufttemperatur  durch  Vermittlung  der  Temperatur  der  Bodenoberfläche. 

Auch  die  Oberfläche  der  Seen  und  Meere  ist  durchschnittlich  wärmer  als  die 
darüber  lagernde  Luft,  welche  letztere  daher  von  der  Unterlage  Wärme  aufnimmt. 
Natürlich  nur,  so  lange  das  Wasser  flüssig  bleibt,  eine  Eisdecke  verhält  sich  wie 
eine  Schneedecke  und  wirkt  abkühlend.  Die  Luft  über  Binnenseen  ist  im  Frühjahr 
wärmer  als  das  Wasser,  weil  sie  von  dem  sich  rascher  erwärmenden  Lande  herkommt. 
Über  den  Meeren  und  Ozeanen  entfernt  vom  Ufer  und  namentlich  in  wärmeren 
Elimaten  ist  die  Wasseroberfläche  stets  wärmer  als  die  Luft  darüber  (von  kalten 
Strömungen  abgesehen). 

Nach  G,  Schott  ist  in  dem  offenen  tropischen  Atlantischen  und  Indischen  Ozean 
die  Luft  um  0^.8  kühler  als  die  Meeresfläche;  im  aussertropischen  Teile  um  P.O  Nur 
um  Mittag  ist  einige  Stunden  hindurch  die  Luft  wärmer  als  das  Meer. 

Auf  offener  See  kann  natürlich  der  Unterschied  zwischen  Wassertemperatur 
und  Lufttemperatur  keinen  erheblichen  Betrag  erreichen,  wohl  aber  an  den  Küsten, 
namentlich  dort,  wo  die  vorherrschende  Windrichtung  vom  Lande  her  auf  das  Meer 
gerichtet  ist.  Diese  Temperaturdifferenzen  werden  örtlich  recht  verschieden  sein  und 
auch  nach  den  Jahreszeiten  beträchtlichen  Veränderungen  unterliegen.  Noch  bedeuten- 
der kann  die  Temperaturdifferenz  zwischen  Wasseroberfläche  und  Luft  an  den  Ufern 
der  Binnenseen  werden. 

So  beträgt  dieselbe  z.  B.  am  Genfersee:  "Wasser  —  Luft:  Sommer  1,3,  Herbst  3.9,  Winter  4.8, 
Frühling  — 0.3,  Jahr  2.4.  Den  grössten  Wärmetiberschuss  hat  der  See  im  Dezember  mit  6.2,  am 
relatiy  kältesten  ist  er  im  April  mit  — 1^.8.  Zehn  Monate  hindurch  Yon  Juni  bis  März  kann  das 
Wasser  des  Genfer  Sees   Wärme  an  die  Luft  abgeben. 

Der  Temperaturunterschied  zwischen  Luft  und  Wasser  an  den  Küsten  der  Ozeane  unterliegt 
ao  grossen  Verschiedenheiten  nach  den  Klimagebieten,    dass   bei  der  hier  gebotenen  Kürze  nicht 


1)  In  Ssagastyr,  an  der  Lenamündung,  wie  in  Katherinenburg  wurde  die  Temperatur  der 
Schneeoberfläche  um  1*^.8  niedriger  gefunden  als  die  der  Luft.  In  dem  über  1500  m  hoch  ge- 
legenen Dayos  war  die  DüKerenz  sogar  — 3.^9  gegen  die  Luft  3  m  über  dem  Boden.  Bei  heiterem 
Himmel  stieg  diese  Differenz  auf  — 6^.0,  bei  ganz  trüber  sank  sie  auf  — 1^.3  herab. 

2)  Man  wird  bei  Jaipur  bemerken,  wie  in  der  Kegenzeit  (Juni — August)  die  Bodentempe- 
rat ar  sinkt. 


Küste        Jan. 

Febr. 

März 

April 

E             1.6 

0.9 

0.4 

—0.8 

SE,  S,  SW    2.4 

1.4 

0.8 

—0.7 

W  u.  NW     1.3 

1.0 

1.2 

0.7 

Nov. 

Dez. 

2.4 

2.3 

3.4 

3.4 

1.8 

1.5 
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spezieller  darauf  eingegangen  werden  kann.  Fast  überall  an  den  Küsten  finden  wir  zudem  Meeres- 
strömungen, welche  Wasser  aus  höheren  oder  niedrigeren  Breiten  herbeiführen,  so  dass  der  Tempe- 
raturunterschied gegen  die  örtliche  Luft  wärme  kein  physikulinehcs  Interesse  hat. 

Ein  Beispiel  mag  Platz  finden,  erstlich  wegen  seines  besonderen  Interesses  überhaupt  und 
zweitens  zur  Demonstration  des  lehrreichen  jährlichen  Ganges  der  Temperaturunterschiede  zwischen 
Wasser  und  Luft.  Die  nachfolgenden  Temperaturdifferenzen  beziehen  sich  auf  die  britischen  Inseln 
und  den  Nordatlant ischen  Ozean  im  Gebiete  der  warmen  Golfstromdrift. 

Unterschied  zwischen  Wasser  und  Lufttemperatur  an  den  Küsten  der  britischen  Inseln 

nach  Dixon  ). 

Mai         Juni         Juli        Aug.        Sept.    Okt. 
—1.3      —2.3*      —1.8      —1.0        0.2        1.3 
—1.2      -1.8*      —1.3      —0.6        0.7        2.3 
0.4*         0.7  0.6  0.4*       0.8        1.2 

An  der  SE-Küste  steigt  die  Differenz  im  November  und  Dezember  auf  4'M.  Die  Jahres- 
mittel sind:  Ostküste  +  0.17,  SE,  S  u.  SW-Küste  +  0.73  und  W  u.  NW-Küste  +  0.97.  Die 
Erwärmung  der  Luft  über  dem  Lande  ist  in  dem  feuchten  trüben  Klima  der  W  und  NW-Küsten 
bei  meist  heftiger  Luftbewegung  so  gering,  dass  der  Temperaturunterschied  das  ganze  Jahr  positiv 
bleibt.     Den  Gegensatz  hierzu  bietet  die  E-Küste. 

Küsten  des  Nordatlantischen  Ozeans*)  zwischen  57®  und  70°  N, 

Temperaturunterschied.     Wasser  —  Luft. 
Winter  30.3  Frühling  10.3  Sommer  O®.?  Herbst  2^.3  Jahr  l^.Ö 

Den  grössten  Wärmeübe rschuss  hat  der  November,  weil  die  Luftemperatur  in  diesem  Monat 
sehr  rasch  sinkt,  im  Juni  ist  das  Wasser  relativ  am  kältesten,  im  August  und  September  gleicht 
sich  die  Temperatur  von  Wasser  und  Luft  nahezu  aus. 

Auch  das  W^aaser  der  Flüsse  ist  zumeist  das  ganze  Jahr  hindurch  wärmer  als  die  Luft,  im 
Jahresmittel  um  1**  und  darüber^).  Es  wirken  demnach  die  fliessenden  wie  die  stehenden  Ge- 
wässer erwärmend  auf  die  Lufttemperatur  in  ihrer  Umgebung. 

D.  Beschreibung  der  Vorgänge  bei  der  Erwärmung  der  unteren  Luftschichten 
von  der  erwärmten  (aber  auch  wärmeausstrahlenden)  Unterlage  aus. 

Auf  Grund  der  vorausgegangenen  Erörterungen  und  zahlenmässigen  Nachweise 
über  die  Beziehungen  zwischen  dem  täglichen  und  jährlichen  Gange  der  Temperatur 
an  der  festen  oder  flüssigen  Erdoberfläche  und  den  darüber  lagernden  untersten  Luft- 
schichten lassen  sich  nun  auch  die  Vorgänge  wissenschaftlich  beschreiben,  durch  welche 
die  Erdoberfläche  auf  die  Temperatur  der  Atmosphäre  überhaupt  Einfluss  nimmt. 


1)  The  mean  Temp.  of  the  surface  waters  of  the  Öea  round  the  British  Coasts  and  its 
Relation  to  the  mean  temperature  of  the  Air.  By  H.  N.  Dicke on,  Quart.  Journ.  R.  Met.  Soc. 
XXV,  S.  277,  Oct.  1899.     Wichtige  Arbeit  mit  vielen  Kärtchen. 

2)  N.  Norwegen,  Island,  Farör,  Shettlands  Inseln,  Ilebriden,  W.  Sehottland  nach  Mohns 
Tabelle  Pet.  Geogr.  Mitt.  1876  S.  430. 

H)  E.  Renou  weist  auf  das  grosse  Interesse  der  Beobachtung  der  Flusstemperaturen  hin,  in- 
dem er  sagt :  Es  ist  mehr  als  40  Jahre  her,  dass  ich  gezeigt  habe,  dass  die  Temperatur  der  Flüsse  um 
2**  höher  ist  als  die  Lufttemperatur.  Einige  Jahre  später  (1858)  habe  ich  bemerkt,  dass  die  Tem- 
peratur der  Flüsse  von  der  Insolation  abhängig  ist  und  das  beste  Mass  für  die  Sommerwärme 
giebt,  welche  auf  die  Vegetation  einwirkt.  Das  Flusswasser  speichert  die  Sommerwänne  auf  wie 
ein  Glashaus  und  giebt  derart  ein  gutes  Mass  für  die  Sonnenstrahlung.  Während  warme  und  kalte 
Sommer  in  der  Mitteltemperatur  sich  kaum  um  2^  unterscheiden,  variiert  die  Zahl  der  Tage  mit 
einer  Wassertemperatur  von  20®  oder  weniger  leicht  zwischen  30  und  100.  Im  Jahre  1858  stieg 
die  Temperatur  der  Seine  bei  Choisy-le-Roy  bis  auf  27.1**.  Die  Insolation  war  sehr  stark,  die  Qualität 
des  Weines  vortrefflich,  trotzdem  die  Temperatur  der  Luft  nicht  sehr  hoch  war,  weder  die  Mittel- 
wärme, noch  die  Extreme. 
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Es  wurde  vorhin  festgestellt: 

Erstens,  dass  der  trockene  Erdboden  in  der  täglichen  Periode  sehr  kräftig 
auf  die  Temperatur  der  untersten  Luftschichten  einwirkt,  und  ebenso,  aber  schwächer, 
in  der  jährlichen  Periode. 

Zweitens,  dSss  die  flüssige  Erdoberfläche  in  der  täglichen  Periode  die  Tem- 
peratur der  untersten  Luftschichten  nur  in  geringem  Maasse  beeinflusst,  aber  in  sehr 
hohem  Maasse  in  der  jährlichen  Periode  beim  Abfall  der  Temperatur,  wo  die 
Wirkung  des  festen  Erdbodens  dagegen  relativ  sehr  gering  ist. 

Wie  pflanzen  sich  nun  die  früher  für  die  Erdoberfläche  darge- 
legten Vorgänge  in  die  höheren  Schichten  der  Atmosphäre  fort? 

Es  sind  dabei  zwei  Zustände  wesentlich  zu  unterscheiden. 

l.  Der  Zustand  der  Abkühlung  der  Erdoberfläche  durch  Wärmeaus- 
strahlung bei  Nacht  und  im  Winterhalbjahr.  Diese  Abkühlung  der  Unterlage  pflanzt 
sich  in  die  darüber  liegenden  Luftschichten  zunächst  durch  Leitung  fort,  ganz  so 
wie  abwärts  in  den  festen  Erdboden,  nur  dass  man  dabei  mit  der  Temperaturleitung 
der  Luft  statt  mit  jener  des  Bodens  zu  rechnen  hat.  Dazu  kommt  dann 
noch  die  Wärmestrahlung  der  Luft  selbst  gegen  den  erkalteten  Erdboden, 
wodurch  die  Fortpflanzung  der  Erkaltung  in  die  höheren  Luftschichten  wesentlich  be- 
fördert wird,  denn  die  Leitung  allein  kann  sich  in  einer  Nacht  nur  auf  Luftschichten 
von  wenigen  Metern  Mächtigkeit  erstrecken  ')• 

Die  nächtliche  Erkaltung  der  Hauptmasse  der  unteren  Luftschichten  erfolgt 
durch  Wärmestrahlung  gegen  den  Erdboden  und  nach  oben  gegen  den  Himmel. 
Aus  den  Beobachtungen  des  nächtlichen  Wärmeganges  ergiebt  sich  aber,  dass  die 
Wärmestrahlung  gegen  den  Erdboden  dabei  die  Hauptrolle  spielt.  Da  die  Luft- 
schichten eine  kleine  spezifische  Wärme  und  eine  sehr  geringe  Masse  haben,  so  kann 
ihre  Temperatur  durch  Strahlung  nach  unten  erheblich  sinken,  ohne  dass  der  Boden 
sich  durch  letztere  merklich  erwärmt. 

Die  erkalteten  unteren  Luftmassen  haben  die  Tendenz,  sich  ruhig  nach  ihrem 
spezifischen  Gewicht  in  horizontalen  Schichten  zu  lagern.  Die  Abkühlung  leitet  über 
horizontalen  Boden  keine  Bewegungen  ein,  ja  im  Gegenteil,  sie  wirkt  auf  früher 
vorhandene  Bewegungen  in  kräftiger  Weise,  bis  zur  Windstille,  beruhigend  ein. 
Dadurch  wird  die  nächtliche  Erkaltung  der  Luft  ein  einfacher  physikalischer  Vor- 
gang, von  relativ  geringer  vertikaler  Erstreckung. 


1)  Die  Ursache,  da«8  die  Wärnieleitung  bei  der  nächtlichen  Erkaltung  der  Luft  nur  für  die 
untersten  Schichten  wirklich  in  Betracht  kommen  kann,  darf  nicht  dem  „schlechten  Wärmelei- 
tungsvermögcn*  der  Luft  zugeschrieben  werden,  denn  in  Bezug  auf  Teraperaturleitung  kommt 
die  Luft  dem  Eisen  recht  nahe,  und  letzteres  nennt  man  doch  nicht  einen  schlechten  Wärmeleiter. 
I>ie  Wärmeleitung  aber  braucht  Zeit,  sie  ist  ein  langsamer  Vorgang. 

Wir  können  nach  der  S.  44  zitierten  Gleichung  leicht  berechnen,  wie  weit  sich  in  einer  Winter- 
nacht von  16  Stunden  (57000  Sek.)  etwa  die  Abkiüilung  vom  Boden  aus  nach  oben  in  die  darüber 
aj^rnde  Luft  erstrecken  kann. 

Der  Weg,  den  die  geleitete  Wärme  in  dieser  Zeit  zurücklegt,  ist  2  V  ti  x  r  ,  Temperatur- 
leitungskoeffizient der  Luft  0.173,  r  die  Zeit  57600  eingesetzt,  giebt  354  cm,  also  rund  3 /j  m 
bloss;  für  eine  Sommernacht  von  8  Stunden  erhält  man  2'/!  m,  für  eine  3  monatliche  Polarnacht  41  m 
Dabei  ist  ruhige  Luft  vorausgesetzt.  Bei  etwas  bewegter  Luft  wird  die  Abkühlung  geringer  aus- 
fallen, sich  aber  in  grössere  Höhe  erstrecken  können. 

Auf  die  höheren  Luftschichten  kann  also  die  kalte  Unterlage  nur  durch  Wärmeausstrah- 
lung der  ersteren  gegen  die  letztere  Einfluss  nehmen. 
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In  Bezug  auf  die  Wänneverteilung  nach  oben  muss  ihr  Effekt  der  sein,  dass 
die  Temperatur  vom  Boden  aus  nach  oben  zunimmt.  Es  tritt  also  eine 
Temperaturzunahme  mit  der  Höhe  ein. 

2.  Der  Zustand  der  Erwärmung  der  Erdoberfläche  durch  die  Sonnen- 
strahlung bei  Tag  und  im  Sommerhalbjahr  als  andauernder  Vorgang. 

Die  untersten  Luftschichten  werden  dabei  durch  Berührung  mit  dem 
Boden,  also  durch  Wärmeleitung,  und  nur  in  geringem  Masse  durch  die  Wärme- 
strahlung des  Bodens  (es  sei  denn,  dass  die  Luft  viele  feste  Teilchen,  Staub  aller 
Art,  suspendiert  enthält)  erwärmt.  Sie  werden  dabei  spezifisch  leichter  und  steigen 
deshalb  empor,  um  kühleren  niedersinkenden  Luftteilchen  Platz  zu  machen,  die  sich 
dann  am  Boden  wieder  erwärmen  und  hierauf  ebenfalls  aufsteigen. 

Die  Rechnung  ergiebt  (wie  im  Anhang  gezeigt  werden  wird),  dass  die  unteren 
Luftschichten,  trotz  des  grösseren  Druckes,  unter  welchem  sie  stehen,  spezifisch  leichter 
werden,  als  die  darüber  lagernden,  sobald  die  Temperaturabnahme  nach  oben  0^03 
pro  Meter  überschreitet,  was  ja  in  den  untersten  Schichten  schon  bei  geringer  Er- 
wärmung des  Bodens  sich  einstellen  wlrd^).  Ein  anderes  Gesetz  sagt  femer,  dass  auf- 
steigende (trockene)  Luft,  die  dabei  unter  niedrigeren  Druck  kommt  und  sich  aus- 
dehnt, abkühlt  und  zwar  um  1°  pro  100  m.  Diese  Abkühlung  ist  bloss  eine  Folge 
innerer  Vorgänge  in  dem  Luftvolum,  das  sich  ausdehnt,  dabei  aber  den  Druck  der 
umgebenden  Luft  zu  überwinden  hat,  also  eine  Arbeit  leistet.  Die  scheinbar  ver- 
schwundene Wärmemenge  ist  der  geleisteten  Arbeit  äquivalent.  Man  spricht  daher 
von  einer  dynamischen  Abkühlung  der  Luft  beim  Emporsteigen*). 

Es  stellt  sich  also  über  dem  erv^'ärmten  Erdboden  ein  fortwährendes  Aufsteigen 
und  Niedersinken  von  Luftteilchen  ein,  durch  welches  die  Erwärmung  vom  Boden 
aus  in  immer  höhere  Schichten  fortgepflanzt  wird.  Die  aufsteigenden  warmen  Luftteil- 
chen (d.  i.  kleinere  Luftvolumen)  bringen  aber  nicht  alle  ihre  Wärme  mit  in  die  Höhe, 
sie  verlieren  selbe  zum  Teil  schon  durch  Mischung  mit  den  kühleren  niedersinkenden, 
ausserdem  aber  kühlen  sie  sich  im  Verhältnis  von  fast  O.Ol®  pro  Meter  Em- 
porsteigen ab.  Die  Höhe,  bis  zu  welcher  die  am  Boden  erwärmte  Luft  aufsteigen 
kann,  hängt  deshalb  von  ihrem  Temperaturüberschuss  gegen  die  umgebende  Luft 
ab,  beträgt  derselbe  am  Erdboden  z.  B.  10®,  so  könnte  die  Luft  bis  zu  1000  m 
emporsteigen,  wenn  die  bestehende  Wärmeabnahme  bis  zu  dieser  Höhe  hinauf  etwas 


1)  Woeikof  giebt  folgendes  Beispiel  der  vertikalen  Temperaturschichtung  um  Mittag  (Odessa 
28.  August)  nahe  am  Erdboden: 

Thermometer  unter  dünner  Erdschichte  53^.0 

„  am  Boden,  nicht  bedeckt    50.4 

Lufttemperatur  in  29  cm  Höhe  32.2 

,    54    ,         ,  30.0 

,  ^  300    ^        „   (Station)     28.9 

Die  Temperatur  nahm  über  dem  Boden  auf  einen  halben  Meter  um  20®  zu! 

2)  Die  Luft  verliert  dabei  nichts  von  ihrem  „  Wärmegehalt •*,  denn  würde  man  sie  auf  den 
früheren  Druck  zurückbringen,  so  wäre  von  selbst,  ohne  äussere  Wärmezufuhr,  die  frühere  Tem- 
peratur wieder  hergestellt.  Es  erscheint  deshalb  zweckmässig,  den  Begriff  der  ^potentiellen  Tem- 
peratur" nach  Helmholtz  und  Bezold  einzuführen.  Die  potentielle  Temperatur  einer  Gns. 
masse,  oder  der  Luft,  ist  die  absolute  Temperatur  (t  +  273°),  welche  sie  annimmt,  wenn  sie  ohne 
Wärmezufuhr  oder  ohne  Wärmeentziehung  (was  mau  adiabatische  Zustandsänderung 
nennt)  auf  den  Normaldruck  gebracht  wird.  In  trockener  Luft  bleibt  bei  Volumänderungen  ohne 
Wärmezufuhr  oder  -entziehung  die  potentielle  Temperatur  konstant. 
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rascher  ist  als  1°  pro  100  m,  denn  dann  kommt  sie  überall  etwas  wärmer 
an,  und  ihr  Auftrieb  hält  an.  Oder  allgemeiner  gesagt,  die  Luft  muss  am  Erd- 
boden einen  solchen  Wärmeüberschuss  erlangen,  dass  sie  trotz  der  Abkühlung  um 
1**  pro  100  m  Aufsteigen  in  1000  m  Höhe  noch  immer  wärmer  ist,  als  die  Luft- 
schichten in  dieser  Höhe. 

In  dieser  Art  schreitet  also  die  Erwärmung  der  Luft  vom  Boden  gegen  die 
höheren  Schichten  allmählich  fort,  es  ist  ein  stetiger  Mischungsvorgang  herab- 
sinkender kühlerer  „Luftfäden"  von  oben  mit  aufsteigenden  wärmeren  von  unten. 
Wie  weit  die  Erwärmung  an  einem  Tage  nach  oben  sich  fortsetzt,  hängt  von  dem 
Grade  der  Erwärmung  der  Unterlage  (also  gering  über  Wasserflächen)  und  von 
der  Temperatur  der  höheren  Schichten  ab ;  sind  diese  relativ  kalt,  so  wird  das  Auf- 
steigen befördert,  sind  sie  schon  erwärmt,  so  tritt  bald  ein  Stillstand  desselben 
ein.  Die  tägliche  Erwärmung  pflanzt  sich  derart  bei  ruhigen  Wetter  von  Tag  zu  Tag 
in  grössere  Höhen  hinauf  fort.  Für  die  durchschnittliche  obere  Grenze  wird  im  folgenden 
ein  Mass  gefunden  werden.  So  viel  ist  aber  schon  jetzt  festzustellen ,  dass  die  Er- 
wärmung von  unten  in  viel  höhere  Schichten  hinaufgreift,  als  die  Abkühlung,  und 
dass  erstere  ein  mehr  turbulenter  Vorgang  ist,  weil  er  kräftige  vertikale  Bewegungen 
auslöst*). 

Im  jährlichen  Gange  der  Insolation  und  Ausstrahlung  setzt 
ein  Tag  das  Werk  des  vorausgegangenen  fort,  von  den  Störungen  durch  Witterungs- 
wechsel abgesehen.  Die  nächtliche  Erkaltung  reicht  bei  weitem  nicht  so  hoch  hin- 
auf, als  die  Erwärmung  bei  Tag,  der  Wärmeverlust  der  Luft  durch  Wärmestrahlung 
ist  gering,  und  so  bleibt  nach  jedem  ruhigen  sonnigen  Tage  ein  Wärmerest  in  den 
höheren  Luftschichten ,  der  am  nächsten  Tage  wieder  einen  Zuschuss  erhält ,  der 
allerdings  höher  hinauf  immer  kleiner  wird,  aber  doch  bei  Andauer  sonniger,  ruhiger 
Witterung  die  Erwärmung  vom  Boden  her  in  immer  höhere  Schichten  vordringen 
lässt.  Dazu  kommt  noch  die  allerdings  geringe  direkte  erwärmende  Wirkung  der 
Sonnenstrahlung. 

Bei  abnehmender  Insolation  und  zunehmender  Ausstrahlung  im  Herbste  summieren 
sich  die  Wirkungen  der  letzteren,  wobei  die  Luftmischung  durch  Winde  fördernd 
eingreift,  indem  sie  die  am  Boden  erkalteten  Luftschichten  mit  den  höheren  mischt 
und  die  Abkühlung  auf  immer  mächtigere  Luftmassen  überträgt. 

In  Bezug  auf  den  Temperaturausgleich  durch  Insolation  oder  Ausstrah- 
lung verschieden  temperierter  benachbarter  Erdstellen  ist  zu  beachten,  dass  die 
unteren  kalten  Schichten  in  die  benachbarten  wärmeren  längs  des  Bodens  fliessend 
eindringen  und  Abkühlung  bringen,  während  ein  erwärmtes  Gebiet  nicht  in  analoger 
Weise  auf  seine  Umgebung  erwärmend  wirken  kann,  weil  die  warme  Luft  in  die 
Höhe  steigt  und  sich  nicht  unten  seitlich  ausbreitet. 

Wenn  diese  Darstellung  der  Vorgänge  bei  der  täglichen  Erwärmung  und  Ab- 
kühlung der  Atmosphäre  vom  Boden  her  richtig  ist,  dann  müssen  wir  erw^arten: 

1)  Man  darf  aber  nicht  von  einem  allgemeinen  aufHteigenden  Luftstrom  sprechen> 
dem  sogenannten  courant  ascendant,  der  in  der  älteren  Meteorologie  eine  grosse  Rolle  gespielt  hat. 
Ein  Aufsteigen  der  Luft  in  Masse  über  grösseren  Flächen  kann  nur  in  den  grösseren  oder  kleineren 
Luftwirhein  yorkommen  oder  über  erwärmten  Bergabhängen.  Dieser  Vorgang  ist  stets  mit  Wolken- 
bildungen oder  sogar  mit  Niederschlägen  begleitet,  weil  die  Luft  unten  fast  stets  genug  Wasser- 
dampf enthält,  dass  sie  bei  der  mit  dem  Aufsteigren  verbundenen  Abkühlung  schon  in  relativ  ge- 
jingen  Höhen  denselben  kondensieren  muss. 
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1.  Dass  die  Eintrittszeiten  der  Extreme  im  täglichen  Wärmegange  sich  nach 
oben   etwas  verzögern,   namentlich  der  Eintritt  des  täglichen  Temperaturmaximums. 

2.  Dass  die  Amplituden  der  täglichen  Temperaturvariation  (der  Unterschied 
zwischen  den  täglichen  Wärmeextremen)  nach  oben  hin  abnehmen,  und  zwar  an- 
fangs rasch,  in  etwas  grösseren  Höhen  langsamer. 

3.  Dass  die  nächtliche  Temperaturabnahme  in  vertikaler  Richtung  derart  ist, 
dass  die  untersten  Schichten  die  kältesten  sind  und  dass  die  Temperatur  bei  Nacht 
bis  ZD  gewissen  Höhen  zunimmt,  und  zwar  im  Winter  wie  im  Sommer. 

4.  Dass  die  vertikale  Temperaturabnahme  in  der  wärmeren  Jahreszeit  bei 
Tage  in  den  unteren  Schichten  i^  für  IdO  m  erreicht  oder  überschreitet. 

Alle  diese  Folgerungen  werden  nun  in  der  That  durch  die  Beobachtungen  be- 
stätigt. 

Für  Punkt  l  und  2  liefern  die  überaus  wertvollen  Beobachtungen  in  verschie- 
denen Höhen  auf  dem  Eiffelturm  in  Paris,  berechnet  von  A.  Angot  die  erwünschten 
Nachweise.  Die  Beobachtungen  auf  verschieden  hohen  Berggipfeln  können  dafür 
nicht  eintreten,  weil  der  Einfluss  der  Bodenunterlage  jenen  der  Erhebung  in  der 
Atmosphäre  überdeckt. 

Mittlerer  täglicher  W^ärmegang  in  verschiedenen  Höhen  über  dem  Erdboden. 

Paris:  Eiffelturm 


Höhe  in  Meter 

2 

123 

197 

302 

2 

123 

197 

302 

Temperatur 

Eintrittszeiten 

Winter 

Maximum 

5.0 

4.2 

3.6 

2.8 

2hp 

3hp 

37.P 

(27»  P) 

Minimum 

0.8 

1.3 

1.3 

1.2 

6V2a 

77« 

77« 

77. 

Differenz 

4.2 

2.9 

2.3 

1.6 

— 

— 

— 

— 

Äquinoctien 

Maximum 

17.6 

16.1 

15.5 

14.9 

2hp 

3h 

37ih 

(3  h) 

Minimum 

8.1 

9.4 

9.5 

9.8 

5ha 

57s 

5»/4 

6I1 

Differenz 

9.5 

6.7 

6.0 

5.1 

- 

-- 

— 

— 

Sommer 

Maximum 

21.7 

20.1 

19.4 

18.5 

2h 

37a  h 

33/. 

(37») 

Minimum 

12.6 

13.7 

13.7 

13.5 

47« 

47a 

57> 

(47«) 

Differenz 

9.1 

6.4 

5.7 

5.0 

— 

— 

— 

— 

Die  tägliche  Wärmeschwankung  hat  demnach  schon  in  bloss  300  m  über  dem 
Boden  abgenommen:  im  Winter  um  6 2^/0,  um  die  Äquinoctien  um  47>  und  im  Sommer 
um  450/0.  Angot  schliesst  aus  obigen  Daten,  dass  im  Winter  schon  in  750  m  über 
dem  Erdboden,  im  Sommer  in  1150  m  und  im  Jahresmittel  in  900  m  die  tägliche 
Wärmeschwankung  auf  Vto  des  Betrages  am  Erdboden  herabgesunken  sein  muss, 
also  nur  mehr  0®.4  respektive  0°.9  betragen  dürfte. 

Ähnliche  Resultate  haben  die  Temperaturregistrierungen  zu  Strassburg  in  6  m 
und  in   136  m  (Münsterturm)  ergeben i). 


1)  Bezeichnet  man  mit  Aq  die  tägliche  Temperaturamplitude  am  Erdboden,  mit  A|,  jene  in 
der  Höhe  h  darüber,  so  kann  man  den  Beobachtungen  entsprechend  eine  Abnahme  in  geome- 
trischer  Progression  annehmend  setzen  log  Aq  -=  log  A|,  —  b  h.  Für  b  findet  man  aus  den  Eiffel- 
turmbeobachtungen, wenn  h  in  Metern  gemessen  ist:  November — Februar  b  ■«  0.0013,  Äquinoctien 
b  =  0.0011,  Mai — August  b  «»  0.0009.  Beobachtungen  mittelst  Drachen  am  Blue  Hill  Observatorium 
liefern  für  b  den  Wert  0.0016.  Für  die  untersten  Luftschichten  bis  zu  50  m  ergaben  Beobach- 
tungen in  Allahabad  b  =  0.003  eine  ungemein  rasche  Abnahme  der  Amplitude. 
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Die  Verspätung:  der  Eintrittszeiten  der  Extreme  beträgt  auf  dem  Eiffelturm 
im  Jahrmittel  etwa  IV2  Stundeu  bis  zu  300  m,  im  Sommermittel  nahe  2  Stunden; 
auf  dem  Strassburger  Münster  schon  bei   136  m    1.8  Stunden  (Jahrmittel). 

Die  tägliche  „ Temperaturwelle "  pflanzt  sich  von  unten  nach  oben  fort  mit  abnehmenden 
Amplituden  und  mit  Verspätung  der  Extreme,  in  Analogie  mit  dem  Kindringen  der 
Wärme  nach  nnteu  in  den  Erdboden.  Aber  die  Art  der  Fortpflanzung  der  Wärmequelle  ist,  wie 
wir  gesehen,  sehr  verschieden.  Dementsprechend  ist  auch  die  Erstreckung  des  Wärmeimpulses  im 
Boden  bloss  1  m,  in  der  Luft  über  1000  m. 

Auf  dem  Eiffeltunn  kann  man  das  Fortschreiten  der  täglichen  Wämiewelle  sehr  schön  be- 
obachten. 

Im  Dezember  und  Januar  tritt  die  Temperatur  von  2®  ein: 

Höhe  Boden  100  m  200  ra  300  ra 

Ankunft  10''  15  a  10 '»  40  a  Mittag  2hp 

Rückgang  6 '»  30  «>  p  8»»  45  p  7Vs''p  3'»  25  p 

Der  Bückgang  erfolgt  sehr  langsam  und  wird  am  Boden  durch  die  Ausstrahlung  überholt 
schon  bald  nach  4''  p  sind  die  untersten  Schichten  kälter  als  die  oberen. 
Im  August  und  September  tritt  die  Temperatur  von  18®  ein. 

Boden  100  m  200  m  300  m  320  m 

O'/sa  10«'  45  12«'  20  2»' 15  3'' p 

Die  Temperatur  von  19®  erreicht  nie  die  Höhe  von  200  m,  jene  von  20®  bloss  100  m, 
während  am  Boden  von  l*»  bis  3*'  eine  Temperatur  von  20®. 8  anzutreffen  ist. 

Die  Temperaturphase  von  18®  legt  in  der  Stunde  nicht  ganz  60  m  nach  oben  zurück. 

Die  Temperaturregistrierungen  bis  zu  Höhen  von  1000  m  und  darüber  mittelst 
Drachen  und  Drachenballons  haben  gleichfalls  ergeben,  erstlich  dass  die  tägliche 
Wärmeschwankung  schon  in  1000  m  über  dem  Erdboden  sehr  gering  wird,  öfter 
schon  nahezu  verschwindet,  und  dass  der  Eintritt  der  höchsten  Temperatur  sich 
sehr  verspätet'). 

Die  jährliche  Erwärmung  und  Abkühlung  dringt  in  mittleren  und  höheren 
Breiten  bis  zu  den  grössten  uns  erreichbaren  Höhen  der  Atmosphäre  vor,  aber 
sicherlich  hauptsächlich  infolge  von  Konvektionsströmungen,  welche  einen  Temperatur- 
ausgleich zwischen  hohen  und  niedrigen  Breiten  und  zwischen  den  Ozeanen  und 
Kontinenten  vermitteln.  In  den  Tropen  und  namentlich  in  der  Äquatorialregion, 
wo  schon  an  der  Erdoberfläche  die  jährliche  Temperaturänderung  gering  ist>  haben 
die  höheren  Luftschichten  wahrscheinlich  das  ganze  Jahr  hindurch  eine  sehr  konstante 
Temperatur. 

Die  Höhe  des  Eiffelturmes  ist  zu  gering,  um  diese  Verhältnisse:  Abnahme  der  Jahres- 
schwankung und  Verspätung  des  Eintrittes  der  Extreme  *mit  der  Höhe  schon  in  erheblichem  Masse 
Beigen  «u  können.  Einige  Beobachtungsergebnisse  auf  Berggipfeln  mögen  deshalb  vorläufig  auch 
als  Ersatz  genügender  Beobachtungen  aus  grösseren  Höhen  der  freien  Atmosphäre,  angeführt  werden. 

Jährlicher  Wärmegang  auf  dem  Eiffelturm. 
Ort  Paris  I.  Plattform  H.  Plattform  Spitze 

Höhe  2  123  197  302  m  Differenz 

Minimum  2.0  1.9  1.8  1.6  0.4 

Maximum         18.4  17.9  17.5  17.0  1.4 

Differenz  16.4  16.0  15.7  15.4  1.0 

Die  Jahresschwankung  nimmt  in  300  m  schon  um  1®  ab.  Die  niedrigste  Temperatur  tritt 
oben  und  unten  am  8.  Januar,  also  gleichzeitig  ein ;    die  höchste  Temperatur  wird  am  24.  Juli  in 


1)  Z.  B.  31.  Juli — 1.  August  1901.  Aeronautisches  Observatorium  bei  Berlin.  Isotherme  von 
20«  um  8''  a.  an  der  Erdoberfläche,  um  Mittag  in  450  m,  4''  p  in  550,  7^  in  720  ra,  die  höchste 
Temperatur  bis  zu  1600  m  trat  erst  zwischen  6  und  7'»  Abends  ein.  —  Die  Schichten  von  300  bis 
500  m  kühlten  gar  nicht  unter  20®  ab,  an  der  Erdoberfläche  aber  bis  auf  15". 
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der  Nähe  des  Erdbodens  und  am  1.  August  in  300  m  erreicht.  Die  Verspätung  beträgt  demnach, 
8  Tage  (in  200  m  7  Tage,  in  120  m  5  Tage). 

In  den  Ostalpen  tritt  unten  die  niedrigste  Temperatur  am  8.  Januar  ein,  in  2000  ra  um  die 
Mitte  des  Januar,  und  in  3100  m  (Sonnblick)  Mitte  Februar;  die  höchste  Temperatur  stellt  sich 
unten  am  21.  Juli,  in  2000  m  wie  in  3000  m  am  2.  August  ein.  Die  Verspätung  des  Minimums 
ist  yiel  grösser  als  die  des  Maximums.  In  grossen  Höhen  der  freien  Atmophäre  scheint  der  März 
der  kälteste  Monat  zu  sein. 

Die  Jahresschwankung  der  Temperatur  beträgt  am  Fusse  der  Ostalpen  in  400  m  im  Mittel 
20*>.6,  auf  den  Gipfehi  von  2100  m  etwa  15*».5  und  in  3100  m  nicht  ganz  15®. 

Zusammenfassung.  Alle  Erscheinungen  im  täglichen  und  jährlichen  Gange 
der  Temperatur  in  den  höheren  Luftschichten  weisen  darauf  hin,  dass  deren  Er- 
wärmung von  unten  erfolgt,  mit  einer  Verspätung  der  Phasenzeiten  und  Abnahme 
der  Amplituden  der  Variation. 

Punkt  3  und  4.     Vertikale  Temperaturschichtung. 

I.  Bei  Nacht  und  im  Winter.  Reiner  Effekt  der  Wärmeausstrahlung  oder 
vorwiegender  Ausstrahlung.  Dass  bei  Nacht  die  Temperatur  mit  der  Höhe  zunimmt,, 
selbst  im  Mittel  aller  Witterungszustände,  vornehmlich  natürlich  in  heiteren  Nächten, 
ist  gegenwärtig  eine  allgemein  bekannte  Erfahrungsthatsache.  Die  Beobachtungen 
auf  dem  Eiffelturm,  die  zahlreichen  Ballonaufstiege,  namentlich  die  Eegistrierungen 
der  Temperatur  höherer  Luftschichten  auch  bei  Nacht  mittelst  Drachen  und  Drachen- 
ballons haben  die  sogenannte  „ Temperatur umkehr"  bei  Nacht  als  regelmässige  Er- 
scheinung festgestellt  *). 

Die  Eiffelturmstationen  geben  die  besten  numerischen  Nachweise  für  die  verti- 
kale Temperaturschichtung  in  der  Nacht. 

Selbst  im  Mittel  aller  Witterungszustände,  das  ganze  Jahr  hin- 
durch, ist  die  Temperatur  der  Luft  3n0  m  über  dem  Boden  bei  Nacht 
höher  als  am  Boden.  Der  Erdboden  wirkt  bei  Nacht  bis  zu  dieser  Höhe  (und 
wohl  noch  darüber  hinaus)  auf  die  Luftschichten  erkaltend  ein. 

Mittlere  Temperaturen  um  die  Zeit  des  Temperaturminimums. 
Eiffelturm  und  Parc  S.  Maur. 
Höhe  2  m  123  m  197  m         302  m  In  300  m 

wärmer  als  am  Boden  von: 
Winter  ü »» am         0.8  1.3  1.3  1.2       9^p— 8^am       12  Stunden 

Äquinoctien  5^am  8.0  9.5  9.7  9.9       8*'p— 7^am       12  Stunden 

.Sommer  4*»  am        12.0  13.7  13.7  13.5     10*»  p— 5^  am        8  Stunden 

Am  stärksten  tritt  die  Temperaturumkehr  im  Frühling  und  Herbst  auf.  Im 
April  und  September  ist  es  in  123  m  wärmer  als  in  2  m  von  6  Abends  bis  7^ 
Morgens  während  1 4  Stunden ,  in  1 9  7  m  von  7 ''  Abends  bis  7  ^  Morgens  während 
12  Stunden.  Die  Umkehr  muss  sich,  wie  man  aus  der  Folge  der  Temperaturen  nach 
oben  ersieht,  noch  erheblich  über  300  m  hinauf  fortsetzen. 

Auf  dem  Münsterturm  130  m  über  Strassburg  zeigt  sich  gleicherweise  die  nächtliche  Tempe- 
raturumkehr.    E«  ist  dort   in   130  m    wänner  als  unten:     Dezember — Januar  5"» p  bis  8'' a  um  0^.5,. 

1)  Die  historische  Entwicklung  dieser  Erkenntnis  findet  man  in  meinem  ^Lehrbuch"  S.  11^ 
bis  120  kurz  dargestellt.  Es  ist  hier  nicht  nötig,  auf  die  älteren  Beobachtungen  zurückzukommen. 
Noch  vor  nicht  lauger  Zeit  aber  hielt  man  die  nächtliche  Temperaturumkehr  für  eine  nur  ge- 
legentlich auftretende  abnorme  Erscheinuiiir. 
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April  und  September  von  8*"  p  bis  ?•»  am  um  1**.7  und  im  Juni  und  Juli  von  8''  p  bis  5  V***  Morgens 
um  IM. 

Für  grössere  Höhen  über  300  m  haben  Ballonfahrten  und  Drachenaufstiege  in  den  letzten 
Jahren  reiches  Beobachtungsmaterial  geliefert  zur  Beurteilung  der  nächtlichen  Temperaturschiehtung. 
Die  Münchner  Ballonfahrt  vom  2.  Juli  1893  ergab  z.  B. 

Nächtliche  Temperaturschiehtung  nach  einem  heissen  Sommertage  über  der  Hochebene  von  München. 

Höhe  m  0         100        200         300         400        500        600         700 

Temperatur     14.5      16.7        18.2        18.4        17.6       16.6        15.7        14.7 

Die*  Luft,  die  Tags  vorher  am  Boden  bi»  zu  21®.  7  erwärmt  worden  war,  ist  bis  über  900  m 

aufgestiegen  und  [hat   sich   dabei   um  1»   für  je  100  m  abgekühlt.     Die  darauffolgende  nächtliche 

Abkühlung  vom  Boden  her  erstreckte  sich  bis  zu  300  m  hinauf,  liess  aber  in  grösseren  Höhen  den 

Wärmerest  des  Vortages  unverkürzt  zurück.     Die  Luftschichte  unterhalb  300  m  aber  hat  an  den 

Boden  durch  Wärmestrahlung  circa  260  Kilogramm-Kalorien  pro  Quadratmeter  abgegeben  *). 

Ein  ferneres  Beispiel  liefern  die  Drachenballonregist  rierungen  am  Aeronautischen 
Observatorium  bei  Berlin  (31.  Juli — 1.  August  Nachts). 

Temperaturschiehtung  Mittemacht  bis  5**  am. 
Höhe  40  100  200  300  400  500  600  700 

Temperatur    15.0  15.2  16.3  20.0  19.7  18.9  18.0  17.2 

Höhe  800  900  1000  1100  1200  1300  1400  m 

Temperatur    16.4  15.7  15.0  13.7  13.2  12.3  11.1 

Die  Temperaturumkehrung  reicht  bis  gegen  1000  m,    wo  erst  die  Temperatur  am  Erdboden 

wieder  errreioht  wird.    Heisser  Tag,    noch  6*»  20  p.  26."2,    welche  Temperatur  auch  Tags  darauf 

schon  nach  10**  a  wieder  erreicht  wird. 

Diese  vertikale  Temperatorschichtang  mit  einer  wärmsten  Schicht  in  circa  300  m 
über  dem  Boden  beweist  auch  den  früher  schon  aufgestellten  Satz,  dass  die  nächt- 
liche Abkühlung  der  tieferen  Luftschichten  hauptsächlich  durch  Wärmestrahlung 
gegen  den  erkalteten  Erdboden  und  nicht  gegen  den  Weltraum  hinaus  erfolgt. 

Im  Winter  der  mittleren  und  höheren  Breiten,  wo  die  Wärmeausstrahlung 
auch  bei  Tage  überwiegt,  wird  die  Zunahme  der  Temperatur  mit  der  Höhe, 
die  „ Temperaturumkehr ^  ein  tage-  und  wochenlang  andauernder  Zustand,  bis  hef- 
tigere Winde,  infolge  vorüberziehender  atmosphärischer  Wirbel,  durchgreifende  Luft- 
mischungen bewirken  und  die  kalten  am  Boden  stagnierenden  Luftschichten  fort- 
schaffen. Die  Temperatur- „Inversion"^  als  dauernder  Zustand  ist  deshalb  eine  zumeist 
mit  dem  Auftreten  der  Barometermaxima  verknüpfte  Erscheinung,  weil  letztere  wind- 
stilles Wetter  bringen.  Früher  nur  durch  die  meteorologischen  Beobachtungen  in 
Gebirgsländem  zur  Kenntnis  gekommen,  ist  diese  Erscheinung  jetzt  auch  über  dem 
Flachland  und  in  der  freien  Atmosphäre  bei  Ballonfahrten  im  Winterhalbjahr  sehr 
häufig  konstatiert  worden.  Eine  Schneedecke  begünstigt  das  Auftreten  der  Tempe- 
raturumkehr im  hohen  Grade  wegen  des  grossen  Wärmeausstrahlungs-  und  schlechten 
Wärmeleitungsvermögens  derselben,  welch  letzteres  die  Zufuhr  der  Bodenwärme 
ansschliesst. 

Beispiele  für  die  winterlichen  Temperaturinversionen  folgen  später  an  mehreren 
Stellen. 

2.  Die  vertikale  Temperaturschichtung  bei  Tage.  Nach  den  voraus- 
gegangenen Erörterungen  über  den  Erwärmungsvorgang  der  Atmosphäre  bei  Tage 
müssen  wir  erwarten,    dass  in  den  Schichten,    in  welchen  das  Aufsteigen  der  am 


1)  Die  .potentielle  Temperatur*  stellte  sich  in  der  ganzen  Luftsäule  Ton  300 — 900  m  als  die 
gleiche  heraus,  desgleichen  die  sogenannte  «spezifische  Feuchtigkeit'  (siehe  später),  ein  Beweis, 
das«  die  Luft  bis  zu  900  m  vom  Erdboden  aufgestiegen  ist. 
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Höhe              2  m 

123 

197 

Winter           4^9 

4^2 

3^6 

Äquinoktien  17.4 

16.1 

15.5 

Sommer         2 1 .5 

20.1 

19.4 

Diff. 

Temp.- Abnahme  pro  1 00  m 

2«.l 

0*70 

2.5 

0.84 

3.0 

1.00 

Boden  erwärmten  Luft  stattfindet,  eine  sehr  rasche  Wärmeabnahme  mit  der 
Höhe  anzutreffen  sein  wird,  und  zwar  im  Verhältnis  von  1®  pro  100  m  und  noch 
darüber,     und  dies  zeigen  die  Beobachtungen  auch  in  der  That 

Mitteltemperatur  in  verschiedenen  Höhen  auf  dem  Eiffelturm  um  die  Zeit  des 
Temperatnrmaximums  (3^  Nachmittags) 

302  m 

2»8 

14.9 

18.5 

Dass  im  Winterhalbjahr  im  Mittel  das  theoretische  Mass  der  Temperaturabnahme 
nicht  erreicht  wird,  hat  natürlich  seinen  Grund  darin,  dass  die  Witterung  dann  sehr 
häufig  trüb  und  nass  ist,  somit  die  Voraussetzungen  dafür  fehlen.  Trotzdem  auch 
im  Sommer  solche  Witt^rungszustände  keineswegs  fehlen,  beträgt  doch  selbst  im 
Mittel  die  Wärmeabnahme  1®  pro  100  m,  sie  muss  demnach  an  heiteren  Tagen  noch 
erheblich  grösser  sein. 

Fasst  man  die  Temperatur  in  123  und  197  m  in  ein  Mittel  für  160  m  zuf<ammen,  so  erhält 
man  folgende  Zahlen  für  die  Temperaturahnahme  mit  der  Höhe  zu  den  {yerschiedenen  Tages- 
stunden. 

Temperaturabnalime  pro  100  ro.     Paris  —  Eiffelturm. 
Stunde  8  h        9  h       10  h      11h     Mittg.        1  2  3  4  5  6p 

Zwischen  2  m  un<l  160  m  vom  Boden. 
April  bis  Juli  1.22       1.48      1.62      1.65      1.57      1.58 

Febr.,  März,  Aug.,  Sept.    0,53      0.85      1.17      1.24      1.25      1.32 
Oktober  bis  Januar  —        —       0.54      0.74      0.84      OM 

Zwischen  160  m  und  302  ra. 
Sommerhalbjahr  0.47      0.70      0.86      0.84      0.88      0.86 

Winterhalbjahr  0.09      0.22    ^0.40      0.54      0.65      0.75 

Zwischen  2  m  und  160m  überschreitet  [die  mittlere 
längere  Zeit  den  Betrag  von  1^  pro  100  m,  die  Monate  Oktober  bis  Januar  ausgenonmien.  In  der 
Höhenschicht  160 — 302  m  ist  die  Verspätung  der  raschesten  Wärmeabnahme  bis  4''  und  5''  nachmit- 
tags bemerkenswert.  Der  Unterschied  zwischen  Winter-  und  Sommerhalbjahr  ist  in  dieser  oberen 
Schicht  gering. 

Die  Temperaturaufzeichnungen  von  J.  Glaisher  in  einem  Fesselballon  bei  London  1869 
haben  übrigens  schon  ganz  dieselben  Resultate  geliefert.  Die  folgenden  Zahlen  sind  aus  Aufzeich- 
nungen zwischen  3*^  und  7''  nachmittags  erhalten  worden. 

WUrmeabnahme  mit  der  Höhe  pro  100  m.     Sommerhalbjahr,  Nachmittag. 
Höhenschicht    0—60       60—120       120—180       180—245       245— 305  m 
Heiter  1.51  1.13  0.95  0.80  0.70 

Wärmeabnahme  zwischen  Boden  und  305  m. 
Tageszeit  10—1 1  h  a     B— 4  p     4—5     5-0     6—7     7—7  »/s  h  p 

Mittlere  Temp.- Abnahme  1.42  1.20        1.02     0.96      0.83  0.68 

Bei  heiterem  Wetter  war  von  7 — 7*/*  Abends  die  Wärmeabnahme  bloss  0.49,  es  meldete 
sich  schon  die  nächtliche  Temperaturschichtung,  bei  noch  späteren  Fahrten  konnte  Glaisher  auch 
die  Wärmeabnahme  nach  unten  beobachten. 

Die  Beobachtungen  im  Strassburger  Fesselballon  am  7.  und  8.  Juni  1898  lieferten  folgende 
mittlere  Temperaturen  für  l*/i*>  nachmittags  (Hergesell): 

Höhe  in  Meter  0        100      200      300      400      500      600      700 

Temperatur  26.0     24.2     22.7     21,6     21.0     20.3     19.6     18.8 

also  durchschnittliche  Wärmeabnahme:  untere  Hälfte  bis  ca.  350  m  1.3®  pro  100  m,  obere  Hälfte 
0.70  pro  100  m. 

An  17  Orten  in  ganz  Nordamerika  (Vereinigte  Staaten)  im  Sommerhalbjahr  systematisch  an- 
gestellte sehr  zahlreiche  Drachenbeobachtungen  ergaben: 
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3^üttlere  Temperaturändening  mit  der  Höhe  pro  100  m  im  Sommerhalbjahr  Vereinigte  Staaten*). 
Höhe  Boden  bis       300      460     600      900      1200     1500     1800    2100 
Temperaturabnahme  1.35     1.10    0.94     0.82     0.74      0.71      0.70     0.68 
Also    bis    zu  600  m    nahezu  die  theoretische  Wärmeabnahme  trockener  aufsteigender  Luft. 
Allgemeines  Mittel  für  Vormittag  0.87,  für  Nachmittag  1.06 

Zum  Schlüsse  mögen  folgende  Beobachtungen  noch  Platz  finden,  welche  Tages- 
und Nachtstunden  umfassen  und  den  Übergang  von  der  Wärmeabnahme  zur  Wärme- 
zunahme zeigen. 

Drachenregistrierungen. 
Aeronautisches  Observatorium  bei  Berlin  1 1.-  12.  Juli;  sommerliches  Barometer- 
Maximum.     Nachts  leichter  Bodennebel,  starker  Taufall. 


Stunde       lU^am     23/4p  9''p  4  3/4  am 
Temperatur. 

40  m            19.5         22.3  13.2        7.5 

430  m            15.5          16.0  15.0  14.0 


11 1/4  am         23/4  p         9hp         4:V4  am 
Relative  Feuchtigkeit  2). 
48  44  66  81  Proz. 

54  53  38  46     „ 

Tagesamplitude  unten  14". 8  (eigentlich  \b\b),  oben  nur  2°. 
Die    vertikale  Temperaturverteilung   in   den   hohen  Schichten  der  freien  Atmo- 
sphäre, oberhalb  der  noch  von  den  täglichen  Konvektionsströmungen  vom  Erdboden  her 
erreichten  Höhen  wird  in  einem  späteren  Abschnitt  behandelt. 

Die  Temperaturänderung  mit  der  Höhe  über  Wasserflächen  bei 
Tage.  Über  diesen  wichtigen  Gegenstand,  2/3  der  Erdoberfläche  sind  ja  mit  W^asser 
bedeckt,  haben  wir  erst  in  der  jüngsten  Zeit  durch  Drachenaufstiege  über  der  See 
einige  Auskünfte  erhalten.  Etwas  unerwarteter  Weise  stimmt  hiernach  die  Tempe- 
raturabnahme mit  der  Höhe  über  Wasserflächen  mit  jener  über  dem  Lande  (bei  Tag 
wenigstens")  ziemlich  nahe  überein. 

Drachenaufstiege    an    der  Westküste    von    Schottland    im    Sommer  1902    ergaben    folgende 
Resultate: 

Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  pro  100  m. 
Höhe  km  0— V»     Vi— 1     1—1«/»     IV«— 2     2—27«     27«— 3     3—37« 

Temperatarabnahme  .56  54  .46  .42  .40  .40  (.37) 

Die  dorohschnittliche  Wärmeabnahme  bis  zu  2000  m  war  0.50,  bis  3000  m  0.46;  allerdings 
viel  langsamer  als  im  Gebirge,  aber  wenig  langsamer  als  in  der  freien  Atmosphäre  über  dem  Lande. 
Die  Drachenauf stiege  im  August  und  September  1903  an  gleicher  Stelle  ergaben  bei  zumeist 
schlechtem  z.  T.  stürmischem  Wetter  eine  raschere  Wärmeabnahme  von  0^.62  pro  100  m  (bis  zu  rund 
2000  m). 

Eine  viel  raschere  Wärmeabnahme  zeigten  die  Drachenaufstiege  auf  den  Bahamas  (25^  N.)  im 
Gebiete  eines  lebhaften  Passatwindes  vom  Meere  her,  also  wie  über  der  See.  Die  Temperatur  an 
der  Erdoberfläche  war  267«  bis  32^  wie  bei  uns  im  Hochsommer.  Bis  zu  einer  Höhe  von  600  m 
betrug  die  Temperaturabnahme  über  1^  pro  100  m ;  (in  den  untersten  Schichten  1^.8  bis  1^.3)  zwischen 
600  und  1200  m  sank  sie  allerdings  auf  0.95  bis  0.92  herab,  entsprach  aber  noch  der  adiatischen 
Wänneabnahme  trockener  Luft.  Die  Temperaturabnahme  stimmte  vollkommen  überein  mit  jener, 
welche  die  17  Drachenstationen  der  Vereinigten  Staaten  für  die  Sommemachmittage  ergeben  hatten. 
Die  mittlere  Temperaturen  der  Höhenschichten  von  je  1000  englischen  Fuss  (305  m)  waren. 
0—1000  1—2000  2—3000  3—4000  Mittel. 
26.9  25.7  21.0  18.1  22.9»  C. 


1)  Da  die  Drachen  zum  Steigen  eine  Windgeschwindigkeit  von  mindestens  4V«  m  pro  sec. 
bedürfen,  so  beziehen  sich  obige  Ergebnisse  auf  windiges  Wetter,  stürmisches  und  regneriRches 
Wetter  ist  ebenfalls  nicht  vertreten. 

2)  Mag  vorausgreifend  für  spätere  Erörterungen  schon  hier  Platz  finden. 

3)  Die  nächtliche  Temperaturumkehr  wird  aber  fehlen. 

5* 


68  IHe  periodischen  und  nnperiodiMhen  Ändemngen  der  Lufttempentur. 

Der  Himmel  war  TÖlIig  klar,  wenige  lose  Cnmnli  ausgenommen,  es  gab 'gelegentliche  kurze 
Schauer;  intensiver  Sonnenschein.     Relative  Feuchtigkeit  unten  73  Proz.,  oben  95 — 96  Pros. 

Auch  die  deutsche  Südpolexpedition  fand  unter  18®  S  und  20<*  W.  durch  zwei  Drachenauf - 
stiege  eine  Wärmeabnahme  von  1*  pro  100  m. 

Diese  rasche  Wärmeabnahme  kann  nur  durch  eine  absteigende  Luftbewegung  erklart 
werden,  weil  bei  derselben  und  der  hohen  Feuchtigkeit  andernfalls  Niederschläge  schon  in 
geringen  Höhen  hätten  erfolgen  müssen. 


III.  Kapitel 

Die  periodischen  and  nnperiodischen  Inderongen  der  Luft- 
temperatur. 

Die  genauere  Kenntnis  der  Wärmeznstände  an  der  Erdoberfläche  beruht  fast 
nur  auf  den  regelmässigen  Aufzeichnungen  von  Orten  auf  dem  festen  Lande.  Es 
wird  nun  nOtig  sein,  die  Ergebnisse  derselben  in  bezug  auf  die  periodischen  und  un- 
periodischen Änderungen  der  Temperatur  etwas  näher  ins  Auge  zu  fassen,  bevor  wir 
an  die  Darstellung  des  mittleren  Wärmezustandes  der  Erdoberfläche,  die  Temperatur- 
verteilung auf  derselben,  herantreten. 

Die  täglichen  und  jährlichen  Änderungen  der  Luftwärme  über  Wasserflächen  sind 
schon  vorhin  so  weit  zur  Darstellung  gekommen,  als  es  nötig  ist  und  die  vorliegen- 
den Beobachtungen  es  gestatten. 

Die  Kenntnis  der  täglichen  und  jährlichen  Temperaturänderungen  liefert  erst  die 
Mittel,  vergleichbare  Werte  für  die  Temperaturzustände  verschiedener  Punkte  der  Erd- 
oberfläche zu  gewinnen.  Zu  demselben  Zwecke  ist  es  aber  auch  nötig,  die  unperio- 
dischen Änderungen  der  Lufttemperatur  kennen  zu  lernen. 

I.  Die  periodischen  Aendeningen  der  Lufttemperatur. 

A.  Der  täflrliehe  Gang  der  Temperatur  in  den  unteren  Lofftschiehten. 

Allgemeine  Form  der  täglichen  Temperaturkurve.  Die  beistehende 
Fig.  5  giebt  ein  Beispiel  für  den  allgemeinen  Verlauf  der  täglichen  Änderungen  der 
Temperatur  über  dem  Lande,  nicht  zu  weit  vom  Erdboden.  Die  Temperaturen 
über  dem  Tagesmittel  sind  oberhalb,  jene  unter  dem  Tagesmittel  unterhalb  der 
horizontalen  Zeitskala  (Abscissenachse)  als  Ordinaten  aufgetragen  und  deren  End- 
punkte dann  durch  eine  Linie  verbunden. 

Im  Auf^iist,  wo  die  tätlichen  Temperaturänderun^cn  in  Wien  am  grössten  sind,  hält  sich  die 
Temperatur  von  S^/\^  abends  bis  kurz  nach  9'»  vormittags  unt«r  dem  Mittel,  also  12'/4  Stnnden; 
im  Dezember,  wo  die  Variation  am  kleinsten,  von  8*4''  p  bis  lOVs**  vormittags,  also  während 
mehr  als  15  Stunden.  Die  höchste  Temperatur  tritt  im  August  um  3**  nachmittags,  im  Dezember 
schon  um  2'»  ein,  die  tiefste  im  Au^unt  kurz  vor  5**  morgens,  im  Dezember  um  7^  morgens.  Die 
höchste  Temperatur  tritt  im  allgemeinen  2 — 3  Stunden  nach  dem  höchsten  Sonnenstande,  die 
niedrigste  kurz  vor  Sonnenaufgang  ein.  Die  Eintritt^nzeit  der  ersteren  ist  daher  viel  konstanter  in 
allen  Jahreszelten  als  die  der  letzteren.  Man  beachte,  doss  die  mittlere  Tagestemprratur  Sommer 
wie  Winter  nahe  um  H^'t^p  eintritt. 

Die  tägliche  Temperaturkurve  setzt  sich  aus  zwei  Strecken  zusammen,  welche 
ein    sehr   verschiedenes   Gesetz    befolgen.     Der    Verlauf    der    Temperaturänderungen 
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bei  Nacht  zwischen  Sonnenunterg^ang  und  Sonnenaufgang  ist  der  einfachste,  der 
letzte  Teil  dieser  Strecke  nimmt  in  einer  graphischen  Darstellnng  nahezn  die  Form 
einer  Geraden  an,  welche  bis  gegen  den  Sonnenaufgang  hin  mehr  oder  weniger  steil 
geneigt  ist.  Er  ist  ein  Effekt  der  nächtlichen  Wärmeausstrahlung.  So  wie  aber  nach 
Sonnenaufgang  die  Bodentemperatur  rasch  steigt,  folgt  ihr  auch  die  Lufttemperatur. 
Die    Temperaturkurve    biegt 

Fig.  5. 

VW 


Mttna 


10   itttli. 


-372 


^  Augiut.     lecemW. 


rasch  nach  aufwärts  um,  so 
dass  sie  nach  Sonnenaufgang 
eine  Art  Knie  macht,  und  steigt 
dann  mehr  oder  weniger  steil 
zum  Nachmittagsmaximum  an, 
um  sich  hierauf  langsamer 
wieder  zu  senken  und  in  die 
geneigte  Gerade  des  nächt- 
lichen Armes  der  Tageskurve 
überzugehen.  Bei  Tage  stehen 
die  Temperaturänderungen  in 
nächster  Beziehung  zur  Son- 
nenhöhe (spezieller  zum  Sinus  der  Sonnenhöhe,  welcher  die  Strahlungsstärke  bestimmt). 
Da  der  Temperaturgang  bei  Tage  ein  anderes  Gesetz  befolgt  als  jener  bie  Nacht, 
80  lässt  sich  der  tägliche  Wärmegang  nicht  exakt  durch  einen  einfachen  analityschen 
Ausdruck  darstellen,  i) 

Die  rascheste  Änderung  der  Temperatur  erfolgt  im  August  von  7 — 8*'  vormittags,  sie  beträgt 
1.3®,  und  abends  zwischen  6  und  7**,  sie  beträgt  dann  1.2®.  Um  die  Zeiten  des  Minimums  und 
Maximums  ändert  sich  [die  Temperatur  am  wenigsten.  Die  Eintrittszeiten  der  mittleren  Tages- 
temperatur sind  deshalb  viel  genauer  zu  bestimmen  als  die  Eintrittszeiten  der  täglichen  Ex- 
treme. Die  mittlere  Tagestemperatur  tritt  das  ganze  Jahr  hindurch  ziemlich  gleichmässig  nach  8'* 
abends  ein,  es  ist  dies  die  Zeit  der  konstantesten  Temperatur.  Am  Vormittag  tritt  die  mittlere 
Temperatur  im  Sommer  etwa  SV«"*  ein,  im  Winter  nach  lO"*.  Diese  Epoche  unterliegt  auch  nach 
den  Ortlichkeiten  grösseren  Verschiedenheiten  als  die  erstero. 

Natürlich  gilt  das  eben  Gesagte  zunächst  nur  für  Orte  in  den  Niederungen  von  Mitteleuropa. 
Element«  des  tägllehen  Wärmeganges. 

Die  folgenden  Elemente  bestimmen  hauptsächlich  den  täglichen  Wärmegang 
eines  Ortes. 

1.  Der  Unterschied  zwischen  der  durchschnittlich  höchsten  und  tiefsten  Tem- 
peratur im  Laufe  des  Tages,  d.i.  die  tägliche  Temperaturamplitude. 

Die  Differenz  der  extremen  Stundenmittel  der  Temperatur  nennt  man  die  periodische 
tägliche  Amplitude,  den  Unterschied  zwischen  den  mittleren  täglichen  Extremen,  wie  man  selbe 
aus  den  täglichen  Ablesungen  an  einem  Maximum-  und  Minimumthermometer  oder  mittels  eines 
Thermographen  erhält,  nennt  man  die  aperiodische  tägliche  Amplitude,  letztere  ist  natürlich 
stets  grösser  als  erstere,  weil  sie  auch  alle  unregelmässigen  Änderungen  im  täglichen  Wärmegang 
einschliesst.  Der  Unterschied  ist  deshalb  namentlich  gross  im  Winter  und  in  höheren  Breiten 
geringer  im  Sommer  und  in  den  Tropen.     Beispiele: 

Wien,  48"  nördl.  Br.  Kara  See,  71*'  nördl.  Br. 

Tägl.  Amplitude      Winter  Frühling  Sommer  Herbst  Winter  Sommer  Jahr 

Periodisch  2.7  7.2  8.0         5.7  0.0         1.9  1.7 

Aperiodisch  5.2  9.2  9.9         7.6  8.8         2.9  6.4 


1)  tjber  den  Temperaturgang  bei  Nacht  findet  man  in  dem  mathematisch-physikalischen  An- 
hang einige  theoretische  Betrachtungen. 
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2.  Die  mittleren  Eintrittszeiten  der  täglichen  Temperaturextreme. 

3.  Die  Besonderheiten  im  Verlaufe  des  täglichen  Wärmeganges  überhaupt,  wie 
sie  z.  B.  an  den  Küsten  der  Eintritt  von  Land-  und  Seewinden ,  im  Gebirge  Lokal- 
winde usw.  verursachen  können. 

A.  Verschiedenheiten  der  Grösse  der  täglichen  Temperaturschwan- 
kung. Die  tägliche  Temperaturamplitude.  Die  Grösse  der  täglichen  Tem- 
peraturamplitude ist  an  demselben  Orte  abhängig  von  der  Jahreszeit  und  von 
dem  täglichen  und  jährlichen  Gange  der  Bewölkung  und  der  Niederschläge;  an  ver- 
schiedenen Orten: 

1.  Von  der  geographischen  Breite,  2.  von  der  Beschaffenheit  der  Erdoberfläche 
in  der  Umgebung  des  Ortes,  ob  Festland  oder  Wasser,  und  im  ersteren  Falle  noch 
davon,  ob  der  Boden  trocken  und  nackt,  oder  feucht  und  mit  dichter  Vegetation  be- 
deckt ist,  3.  von  der  Bodenkonfiguration  und  4.  von  dem  verschiedenen  Grade  der 
Bewölkung. 

Jährliche  Änderungen  der  täglichen  Temperatur- Amplitude 
am  selben  Orte.  Einen  je  höheren  Stand  die  Sonne  am  Mittage  erreicht,  desto 
höher  wird  im  allgemeinen  die  Temperatur  von  Sonnenaufgang  bis  zum  Nach- 
mittage steigen,  desto  grösser  wird  die  tägliche  Temperaturamplitude  ausfallen, 
da  die  nächtliche  Abkühlung  relativ  nur  wenig  sich  ändert.  Die  tägliche  W^ärme- 
schwankung  nimmt  daher  vom  Winter  zum  Sommer  zu,  sie  wird  bei  gleich  hoher 
Sonne  im  Frühjahre  meist  grösser  sein,  als  im  Herbst,  weil  die  nächtliche  Abküh- 
lung wegen  der  niedrigen  Bodenwärme  im  Frühlinge  erheblich  grösser  ist.  Wegen  der 
Kürze  der  Sommernacht  macht  sich  in  höheren  Breiten  um  diese  Zeit  wieder  eine 
kleine  Abnahme  geltend. 

Ausserdem  wird  aber  auch  der  jährliche  Gang  der  Bewölkung,  namentlich  dort, 
wo  er  sehr  ausgeprägt  ist,  auf  die  jahreszeitlichen  Änderungen  der  Grösse  der  täg- 
lichen Temperaturamplitude  grossen  Einfiuss  haben,  wie  leicht  einzusehen  ist.  Bei- 
spiele: 

Jährlicher  Gang  der  mittleren  (periodischen)  täglichen  Temperaturschwankung 
Jan.     Febr.     März     April     Mai     Juni     Juli     August     Sept.     Okt.     Not.     Dez. 
Mitteleuropa  (Paris,  Bern,  München,  Berlin,  Wien) 
Amplitude        3.4        4.7         6.6        8.3        8.9       8.5       8.8         8.5  8.3        6.0        3.7      2.8* 

Nordindien  (Hazaribagh,  Patna,  Allahabad,  Lucknow,  Agra) 
Amplitude      13.4      14.1      14.8     14.7      12.3       7.9       5.1*       4.9*        6.9      11.1      13.4     13.5 
Bewölkung       2.0        2.2        2.4        1.6*      2.1       4.9        7.G        7.6  5.3        2.4      1.2»      1.5 

Die  zweite  Reihe  zeigt  sehr  deutlich  den  Einfluss  der  Bewölkung  auf  die  Grösse 
der  Tagesschwankung  der  Temperatur. 

Örtliche  Verschiedenheiten,  l.  Einfluss  der  Breite.  Die  tägliche 
Temperaturamplitude  nimmt  im  allgemeinen  mit  abnehmender  Breite  zu,  weil  die 
Sonnenhöhe  um  Mittag  grösser  wird  und  hoher  Sonnenstand  und  längere  Dauer  der 
Nacht  zusammen  vorkommen.  Die  grössten  Tagesschwankungen  sind  in  niedrigen 
Breiten  zu  erwarten,  und  zwar  dort,  wo  die  nächtliche  Wärmeausstrahlung  durch  die 
örtlichen  Verhältnisse  (trockener  Boden^  grosse  Höhenlage)  begünstigt  wird. 

In  den  Circumpolargegenden  können  die  täglichen  Wärmeänderungen  keinen 
erheblichen  Betrag  erreichen,  weil  die  Sonne  sehr  niedrig  steht  und  die  Nächte  selir 
kurz  sind  oder  ganz  fehlen;  während  der  Polarnacht  hört  eine  regelmässige  Wärme- 
änderung ganz  auf.     Dagegen  ist  sie  im  Frtlhling  am  grössten. 
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Mittlere  tägliche  Wärmeschwankung  auf  dem  Festlande  unter  verschiedenen  Breiten. 

r\^         Nagpur  Allahabad     t   i     ^    v  i  t>  i     Katharinenbg.  Fort     Ssagas-        Lady 

^^     Jubbilpur  Lucknow     ^^^^*^    ^"^"««    »*™*^^    Bogoslowsk      Rae        ty?        FrankHnbay 
Nördl.  Br.  22.1         26.2  31.6         42.5  53.3  58.6  62.6        73.4  81.7 

Periodische  tägliche  Temperaturschwankung 
Jahr  11.7         12.1  12.4         11.8  8.1  6.9  5.3         2.3  1.4 

3  Monate»)  15.4         15.9  15.3         14.5  10.6  9.0  8.7         5.6  4.2 

Die  polaren  Stationen  haben  im  Frühling  nach  dem  Wiederaufgang  der  Sonne 
die  grösste  Tagesschwankung  der  Wärme. 

2.  Einfluss  der  Beschaffenheit  der  Erdoberfläche.  Derselbe  ergiebt 
sich  von  selbst  aus  unserer  Darstellung  der  Ursachen  der  täglichen  Wärmeänderungen. 
Wo  die  Unterlage,  auf  welcher  die  Luftschichten  aufruhen,  sich  wenig  erwärmt,  ist 
die  tägliche  Temperaturamplitude  klein,  über  dem  trockenen  Wüstenboden  in  nied- 
rigen Breiten  dagegen  sehr  gross.  Die  Extreme  sind:  die  Ozeane  mit  nur  1 — P/2^ 
täglicher  Wärmeschwankung,  und  die  Orte  in  den  asiatischen,  afrikanischen  und 
amerikanischen  Wüsten  und  Steppen,  wo  die  (periodische)  tägliche  Wärmeschwankung; 
14  bis  16 ö  erreicht,  ja  wohl  auch  auf  20 0  steigen  kann;  in  vielen  Fällen  nimmt 
die  Temperatur  von  Sonnenaufgang  bis  zum  Nachmittag  um  30®  zu. 

Den  Einfluss  einer  tippigen  Vegetation,  von  Wäldern  und  von  Sümpfen  auf  die  Verringerung 
der  täglichen  Wärmeschwankung  zeigt  ein  Vergleich  der  letzteren  in  dem  feuchten,  waldbedeckten 
Thale  des  Brahmaputra  mit  jenen  auf  den  trockenen  Ebenen  des  oberen  Ganges.     Z.  B.: 

Sibsagar  (Assam)  26<*  59  nördl.  Br.,  102  m,  13  km  südlich  vom  Brahmaputra  auf  sumpfiger 
Ebene,  mit  Thee-  und  Reiskultur  in  den  Rodungen  der  Wälder.  Mittlere  tägliche  Amplitude  7.8*^, 
Maximum  Dezember  ll.*>3. 

Lucknow  (NW-Provinzen)  26o50'  nördl.  Br.,  113  ni,  im  Herzen  der  grossen  Üangesebene. 
MiUlere  Amplitude  12.5®,  Maximum  16.4'^  November  und  16.1°  März. 

Auch  in  unserem  Klima  haben  waldbedeckte  feuchte  Gegenden  eine  kleinere  Tagesschwan- 
kuDg  als  trockene. 

3.  Einfluss  der  Bodenform.  Woeikof  hat  denselben  auf  folgenden  kurzen 
Ausdruck  gebracht: 

Eine  konvexe  Oberfläche  (Hügel,  Berg,  auch  Abhang)  ist  eine  Ursache,  welche 
die  tägliche  (und  jährliche)  Amplitude  der  Temperatur  verkleinert,  und  zwar  um 
80  mehr,  je  steiler  die  Erhebung  ist. 

Eine  konkave  Oberfläche  (Thal,  Mulde)  vergrössert  die  tägliche  Amplitude  der 
Temperatur;  als  normal  muss  die  Amplitude  auf  einer  ebenen  Oberfläche  gelten. 

Die  Ursache  dieser  topographischen  Beeinflussung  der  Amplituden  ist  aus  dem, 
was  wir  über  die  Entstehung  des  täglichen  Wärmeganges  gesagt  haben,  klar;  die 
Nächte  sind  in  den  Thälern  kühler,  weil  dieselben  Sammelbecken  für  die  an  den 
Abhängen  durch  Strahlung  erkaltete  Luft  sind,  die  Mittage  heisser,  weil  sich  auch 
die  Bergabhänge  und  zwar  stark  erwärmen  und  die  so  allseitig  erwärmte  Luft  nicht 
80  leicht  durch  Winde  weggeführt  werden  kann. 

Beispiele  (nach  Annalen  der  Schweiz.  Met.  C.-A.,  1805,  gerechnet): 
Mittlere  Temperatur.    Juli  bis  September. 
Berghänge  und  Gipfel  Orte  in  Thälern 

Ort  Höhe  in  m       7ha       1  h  p       Diff.  Ort  Höhe  in  m      7ha      1  h  p      Diff. 

i'haumont         1130  13.0       19.0  6.0  Schuls  1240  11.7        21.2  9.5 

b.  Gaiü  1150  13.8       16.7  2.9  Reckingeu       1350  9.2        20.1        10.9 

Rigiknlm         1790  9.7       12.4  2.7  Beyers  1710  8.0        18.1        10.1 

1)  Mittel  Yon  drei  sich  folgenden  Monaten  mit  den  grössten  Amplituden.  Wegen  zuneh- 
mender Kontinentalität  und  Trockenheit  ist  in  Indien  keine  Abnahme  der  Amplituden  mit  der 
zQ  bemerken. 
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Die  Thäler  sind  um  7  h  morgens  kälter,  nachmittags  viel  wärmer. 

Die  tägliche  Temperatnramplitude  nimmt  an  der  Erdoberfläche  im  allgemeinen  mit  der  Höhe 
ab,  aber  viel  langsamer  als  in  der  freien  Atmosphäre.  Hierfür  ein  Beispiel  aus  Lyon  und  Um- 
gebung.    (Aperiodische  Amplitude.) 

Höhe  175  300  625  m 

Amplitude:  Jahr  10.3  8.6  6.8 

Mai  bis  September    13.3  11.3  8.9 

Die  meteorologische  Station  Tiflis  befand  sich  1851  bis  1861  in  460  m  frei  auf  einer  Anhöhe 
in  SE  von  Tiflis,  die  mittlere  tägliche  Amplitude  war  da  7.8^,  seit  1862  befindet  sie  sich  in  409  m 
am  Ufer  der  Kura,  die  Amplitude  ist  jetzt  8.5.  Die  Station  Nertschinsk  Ostsibirien  befand  sich 
zuerst  auf  einem  Hügel  ausserhalb  der  Stadt  in  696  m  Seehöhe,  die  Amplitude  war  8.3,^  dann  in 
der  Stadt  in  einem  Thale  (in  660  m),  die  Amplitude  ist  nun  9.5^     (Woeikof,  Etudes.) 

Die  Abnahme  der  täglichen  Amplituden  mit  der  Entfernung  vom  Boden  zeigen  am  besten 
Beobachtungen  auf  dem  Eiffelturm  (s.  S.  62). 

Auf  Berggipfeln  ist  die  erwärmte  Bodenfläche  klein,  die  Ausstrahlung  in  der 
Nacht  deshalb  geringer,  die  täglichen  Temperaturamplituden  nähern  sich  jener 
in  der  freien  Atmosphäre,  übertreffen  sie  aber  stets,  selbst  noch  auf  den  höchsten  Berg- 
gipfeln. Die  (periodische)  tägliche  Wärmeschwankung  beträgt:  auf  dem  Obirgipfel, 
2140  m,  Jahr  2.0*»,  Sommer  3.8«;  auf  dem  Sonnblickgipfel,  3106  m,  Jahr  1.4^  Sommer  2.0**. 

4.  Einfluss  der  Bewölkung.  Dieser  ist  der  mächtigste  von  allen  Fak- 
toren, welche  die  Grösse  der  täglichen  Temperaturamplitude  bestimmen.  Die  Be- 
wölkung mindert  sowohl  die  nächtliche  Abkühlung  durch  Wärmeausstrahlung,  als 
auch  in  besonders  hohem  Grade  die  Insolation,  und  unterdrückt  dadurch  die  Er- 
wärmung des  Bodens;  Tag-  und  Nachttemperatur  unterscheiden  sich  deshalb  wenig. 
Die  folgende  Fig.  6  demonstriert  diesen  Einfluss  der  Bewölkung: 

Während  die  Eintrittszeiten  der  Extreme  wenig  verändert  sind,  ist  dies  hei 
den  Amplituden  in  hohem  Grade  der  Fall.  Durchschnittlich  tritt  in  Wien  das 
Maximum  an  heiteren  Tagen  um  2''  56"  ein,  an  trüben  um  2**  20™.  Der  Einfluss 
der  Bewölkung  auf  den  täglichen  Wärmegang  ist  Gegenstand  vieler  eingehender 
Untersuchungen  geworden  [von  Weilenmann  (für  Bemi,  Rykatchew  (Peters- 
burg, Nertschinsk),  Angot  (Paris),  Augustin  (Prag),  Airy  (Greenwich),  Good- 
mann  (Pawlowsk),  Kostlivy  (Wien»]. 

Weilenmann  fand  die  Erkaltung  während  der  Nachtstunden  in  Bern  bei  ganz 
trübem  Wetter  24  0,    bei  halbtrübem  5*9  0,    hei  ganz  heiterem  (im  Frühling)  9*4». 
Mittlere  (periodische)  tägliche  Temperaturamplitude  an  ganz  heiteren 
und  ganz  trüben  Tagen 


Bewölkung  i,,f  ™j,^ 

Wien 

Prag 

Greenwich 

Petersburg 

Nertschinsk 

Dez.     April 

Dez.     April 

Jan.      Juni 

Jan.     Mai 

Sommer 

0             8.2         15.4 

4.4       11.6 

5.2       12.5 

4.3        14.1 

3.6      10.0 

15.8 

10             2.4           4.6 

1.2         3.9 

1.2         4.0 

1.2          4.4 

0.4        3.4  . 

5.8 

An  ganz  heiteren  Tagen  ist  um  Sonnenaufgang  in  Wien  im  April  die  mittlere 
Temperatur  bb^,  an  ganz  trüben  5*6®,  Differenz  fast  Null,  dagegen  nachmittags  um 
3'*  an  ganz  heiteren  Tagen  I71ö,  an  ganz  trüben  9-40,  Differenz  7'7<>,  woraus 
hervorgeht,  dass  weniger  die  nächtliche  Strahlung,  als  die  Insolation  die  grossen 
Amplituden  ah  heiteren  Tagen  hervorruft. 

A.  Angot  berechnete  die  mittlere  tägliche  Temperaturschwankung  für  jeden 
Monat  Zu  Paris  bei  verschiedenen  Graden  der  Bewölkung  (Skale:  0  ganz  heiter, 
5  halbheiter,   10  ganz  trüb).     Wir  führen  nur  die  extremen  Monate  hier  an: 
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Bewölkung  0  2  4  6  8  10 

Mittlere  tägliche  Temperaturamplitude: 
Dezember  650        540        4'A^        3'b^        2-6"        l-S^ 

April  1550      130«      10-6  0        8-40        6*3  0        4*3  0 

Den  grossen  Einfluss  einer  frischen  d.  i.  lockeren  Schneedecke  auf  die  Steigerung 
der  nächtlichen  Abkühlung 


Fig.  6. 
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zeigt  Angot  an  einem  Bei- 
spiele aus  dem  Dezember 
1879.  Die  mittlere  Tem- 
peratur vor  Sonnenaufgang 
nach  ganz  klaren  Dezember- 
nächten ist  —  3-50,  nach 
heiteren  Tagen  mit  Schnee- 
decke war  sie  aber  —  1 6*4  ^, 
die  mittlere  Amplitude  hei- 
terer Dezembertage  mit 
Schneedecke  ist  1 0*3  ^  (ohne 
6-50,  trüb  1-8  0). 

Diese  Beispiele  genügen, 
den  grossen  Einfluss  des 
Grades  der  Bewölkung  auf 
den  täglichen  Gang  der  Er- 
wärmung der  Erdoberfläche 
zu  zeigen. 

B.  Die  mittleren  Eintrittszeiten  der  höchsten  und  tiefsten  Tem- 
peratur des  Tages.  Wie  aus  der  Entstehung  des  täglichen  Wärmeganges  zu  er- 
warten,  tritt  die  niedrigste  Temperatur  überall  und  zu  allen  Jahreszeiten  um 
oder  kurz  vor  Sonnenaufgang  ein,  sobald  die  Wärmeausstrahlung  nicht  mehr 
allein  den  Temperaturgang  beherrscht.  Die  höchste  Temperatur  folgt  dem 
höchsten  Sonnenstande  nach,  auf  dem  Festlande  1 — 2  Stunden,  auf  den 
Ozeanen  meist  schon  nach  einer  halben  Stunde. 

Einfluss  der  Unterlage.  Auf  den  Ozeanen  tritt  das  Minimum  einige 
Zeit  vor  Sonnenaufgang  ein  (auf  den  tropischen  Ozeanen  nach  Rykatchew  schon 
um  4h  35" a.),  auf  dem  Festlande,  namentlich  in  Wüsten  fast  genau  um  Sonnen- 
aufgang oder  wenig  (1/4  Stunde)  darnach.  Im  Winter  tritt  das  Minimum  vor  Sonnen- 
aufgang ein,  (man  könnte  von  einer  Wärmedämmerung  sprechen)  im  Sommer  etwa* 
nach  Sonnenaufgang. 

Das  Temperaturmaximum  tritt  auf  den  Ozeanen  gleich  nach  Mittag  ein, 
(12'>  25"  in  den  Tropen),  auf  den  Kontinenten,  besonders  im  trockenen  Innern  der- 
selben erst  um  2**  oder  3**  Nachmittag.  An  heiteren  Tagen  verspätet  sich  das 
Maximum  im  allgemeinen  um  V2 — 1  Stunde  (auffallend  in  Petersburg  im  Sommer 
trüb  2%  heiter  51/2;  Pjrag,  Januar,  trüb  2^  heiter  2^  40",  Juli,  trüb  2««  50», 
heiter  3»»  35"). 

Die  hohe  Erwärmung  und  Wärmeaufspeicherung  des  Bodens  an  heiteren  Tagen 
macht  diese  Verspätung  des  Temperaturmaximums  leicht  erklärlich. 

Auf  Berggipfeln  liegen  die  Verhältnisse  ähnlich  wie  auf  den  Ozeanen,  weil  eine 
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den  Temperatarg^ang  beherrschende  Unterlage  nahezu  fehlt.  Das  Temperatarminimum 
tritt  Vi — IV2  Stunden  vor  Sonnenaufgang  ein;  der  Eintritt  des  Maximums  aber  ist 
lokal  sehr  verschieden,  es  tritt  vielfach  bald  nach  Mittag  (analog  wie  auf  dem  Meere) 
aber  auch  verspätet  auf.  Bei  der  Kleinheit  der  Amplitude  können  Witterung  (nament- 
lich der  tägliche  Gang  der  Bewölkung,  der  auf  Bergen  um  Mittag  ein  Maximum 
hat)  und  Lokaleinflüsse  leicht  grosse  Störungen  bewirken. 

C.  Besonderheiten  der  täglichen  Temperaturkurve.  Störungen  der- 
selben durch  mehr  oder  weniger  konstante  Witterungsfaktoren.  Im 
allgemeinen  unterliegt  der  Temperaturgang  bei  Tage  viel  grösseren  Störungen  als 
jener  bei  Nacht,  während  welcher  die  Luft  die  Tendenz  hat,  ruhig  in  horizontalen 
Schichten  sich  über  den  Boden  zu  lagern,  weshalb  Windstille  und  heiterer  Himmel 
um  diese  Zeit  häufiger  auftreten. 

An  den  Küsten  ist  es  der  in  wärmeren  Gegenden  meist  regelmässig  schon  am 
Vormittage  eintretende  Seewind,  welcher  die  normale  Wärmezunahme  bis  zum  Nach- 
mittage unterbricht  und  das  Temperaturmaximum  sogar  auf  den  Vormittag  verlegen 
kann.     (S.  später  unter  Seewind.) 

In  den  Tropen  können  die  um  Mittag  rasch  zunehmende  Bewölkung  und  die 
an  den  Nachmittagen   regelmässig    eintretenden  Gewitterregen  die  Temperaturkurve 

gleichfalls  erheblich  stören,  so 
dass  das  Temperaturmaximum 
schon  vormittags  eintritt.  Die 
tägliche  Wärmeschwankung 
wird  erheblich  verkleinert,  da 
auch  nachts,  wegen  der  grös- 
seren Bewölkung  und  Feuch- 
tigkeit, die  Wärmeausstrahlung 
vermindert  wird  und  damit 
die  nächtliche  Temperaturde- 
pression. 

Die  nebenstehende  Fig.  7 
Zeigt   den  täglichen  Wärme- 
gang zu  San  Jos6  de  Costarica 
in  den  zwei  trockensten  Monaten,  Januar  und  Februar,  und  in   den  feuchtesten  und 
trübsten,  September  und  Oktober. 

Daa  Temperaturmaximum  tritt  in  deu  ganz  trockenen  Monaten  normal  um  1"'  nachmittags 
ein,  in  den  nassen  Monaten  aber  schon  etwas  vor  Mittag.  Die  Temperaturdepretfsion  durch  die  nach- 
mittägigen Gewitterregen  macht  der  Abstand  zwischen  der  voll  ausgezogenen  und  der  gestrichelten 
Kurve  ersichtlich.  Desgleichen  ist  die  nächtliche  Temperaturabnahme  vermindert.  Die  tägliche 
Amplitude  in  der  Trockenzeit  ist  9.5°,  in  den  nassen  Monaten  nur  7.7®. 

Täglicher  Gang  der  Temperatur  und  des  Regcnfalles  zu  San  Joa^,  9^56'  nördl.  Br.,  1135  m. 


Hitn.  a 


-39 
,  Regenxeit.^ .,  Trockenxeit. 
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8  10       Mittag       2  4 

Trockenzeit.     Januar  und  Februar. 
—2.0      —3.1     — :j.5     —?,.{)*    —1.2        3.3       5.1  5.3         3.5 

Regenzeit.     September  und  Oktober. 
—2.0      —2.2     —2.6     —2.«*         0.0        3.8       4.9  3.4  1.1     —0.4 

Mittlere  Regenmenge  in  Millimeter  (Monatsmittel) 
4  6  1*  5  44  102      128 
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Die  vorstehende  kleine  Tabelle  enthält  den  tUgUchen  Wärmegang  zu  San  Josd  in  den  zwei 
trockensten  und  zwei  nassesten  Monaten  des  Jahres  (Mittel  1891,  1892  und  1893)  und  zugleich 
die  Regenmenge,  die  in  dem  zweistündigen  Intervall,  das  vorausgegangen,  gefallen  ist.  Im  Januar 
und  Februar  fiel  so  gut  wie  kein  Regen. 

Diese  kleine  Tabelle  verfolgt  zugleich  auch  den  Zweck,  ein  Beispiel  für  einen  tropischen  täg- 
lichen Wärmegang  zu  geben,  der  namentlich  in  den  Abendstunden  erheblich  von  jenem  in  unserm 
Sommer  abweicht.  Eine  ähnliche  Temperaturdepression  durch  die  nachmittägigen  Gewitterregen 
hat  auch  W.  Trabe rt  für  Bismarckburg,  8°  12'  nördl.  Br.,  gefunden. 

Barsteliimgr  des  täglichen  Wilrmegranges  dareh  so^r.  ^^Isoplethcn^. 

Die  gewöhnliche  graphische  Darstellung  des  täglichen  Wänneganges  durch 
Kurven,  wie  die  obigen,  welche  die  Temperatur  als  Funktion  der  Tageszeit  zur 
Anschauung    bringen,    ist  zwar    die    einfachste    und    in    den    meisten    Fällen    auch 


HUtf. 


9iIl         Miri. 


«|vi£  «Ul        ^3biL  Sali  «H. 

Fig.  8.     Thermo-Lsoplethen  für  Madrid. 
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ausreichende  Methode  der  Illustration  der  Abhängigkeit  der  Temperatur  von  der 
Tagesstunde.  Sie  hat  aber,  wie  Erk  richtig  hervorhebt,  zwei  Mängel*).  Der  täg- 
liche Wärmegang  ist  in  hohem  Grade  von  der  Jahreszeit  abhängig.  Um  die  Dar- 
stellung desselben  vollständig  zu  machen,  muss  man  mindestens  für  die  12  Monate 
solche  Diagramme  (Kurven)  zeichnen,  wie  sie  in  Fig.  5  für  Dezember  und  August 
für  Wien  gegeben  worden  sind.  Selbst  wenn  diese  12  Kurven  untereinander  in 
dasselbe  Koordinatennetz  eingetragen  werden,  so  ist  es  doch  nicht  möglich  zu  er- 
kennen, wie  diese  12  Kurven,  die  für  die  mittlere  Monatstage  gelten,  ineinander 
übergehen,  oder  z.  B.  den  mittleren  täglichen  Gang  der  Temperatur  am  1.  Mai  der 
Kurve  für  April  und  Mai  direkt  zu  entnehmen.  Ein  weiterer  Übelstand  ist  der 
dass  man  das  thermische  Verhalten  einer  bestimmten  Stunde  im  Laufe  des  ganzen 
Jahres  nicht  überblicken  kann,    es  sei  denn,  man  zeichne  sich  für  diese  Stunde  eine 
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separate  Kurve   mit  den  beiden  Argumenten  Tag  des  Jahres  und  entsprechende  Ab- 
weichung der  Temperatur  dieser  Stunde  vom  Tagesmittel. 

Eine  ingeniöse  Methode  ^  den  täglichen  und  jährlichen  Gang  der  Temperatur 
zugleich  auf  einer  Ebene  zur  Darstellung  zu  bringen,  hat  zuerst  L.  Laianne  auch 
in  die  Meteorologie  eingebürgert ').  Dieselbe  beruht  darauf,  die  täglichen  und  jähr- 
lichen Variationen  als  eine  Wärmefläche  in  drei  Dimensionen  sich  dargestellt  zu 
denken,  diese  Fläche  durch  Ebenen  parallel  zur  Basis  in  gleichen  Abständen  (z.  B. 
von  Grad  zu  Grad)  zu  schneiden  und  diese  Horizontalschnitte  auf  die  Basis  zu  pro- 
jizieren. Die  Darstellung  entspricht  den  Höhenschichtenkarten.  Die  geographischen 
Längen  sind  hier  die  Tage  des  Jahres,  die  Breiten  die  Tagesstunden  und  die  See- 
höhen die  Temperaturgrade.  Werden  letztere  in  den  Schnittpunkten  der  beiden 
Argumente  Tag  und  Stunde  in  entsprechender  Höhe  als  Vertikale  aufgesetzt  und 
die  Endpunkte  durch  eine  Fläche  verbunden  gedacht,  so  erhält  man  die  Wärme- 
fläche, welche  einem  orographischen  Eelief  entspricht.  Dann  legt  man  horizontale 
Schnitte  durch  in  vertikalen  Abständen  von  je  einem  Grade,  projiziert  dieselben  auf 
die  Grundfläche  und  erhält  derart  die  sogenannten  Thermo-Isoplethen,  von  deren  Ge- 
stalt und  Verwendbarkeit  die  Fig.  8  (nach  Erk)  eine  Vorstellung  giebt. 

Die  punktierte  Linie,  welche  die  Zeitskala  für  6^  morgens  und  6^*  abends  je 
zweimal  im  Jahre  schneidet,  entspricht  der  Zeit  des  Sonnenaufganges  in  den  ver- 
schiedenen Monaten. 

Ein  einziges  derartiges  Diagramm  giebt,  wie  man  sieht,  auf  alle  Fragen  über  den  täglichen 
und  jährlichen  Wärmegang  zugleich  Auskunft.  Die  Genauigkeit  der  Antwort  hängt  nur  yon 
dem  Maassstab  der  Ausführung  dieser  Diagramme  ab.  Man  kann  denselben  die  Temperatur  für 
jeden  gegebenen  Zeitpunkt  entnehmen,  man  kann  den  Temperaturgang  zu  einer  bestimmten  Stunde 
das  ganze  Jahr  hindurch ''Tcrfolgen  oder  für  einen  bestimmten  jTag  die  Temperaturen  zu  jeder 
Tageszeit. 

Die  Konstruktion  solcher  Diagramme  bietet  auch  den  Vorteil,  dass  man  Fehlem  in  den  be- 
obachteten oder  berechneten  Werten  leicht  auf  die  Spur  kommt,  denn  wie  man  sieht,  der  Zug  der 
Linien  muss  dieselben  sogleich  aufdecken  und  selbst  geringe  Unregelmässigkeiten  müssen  dem 
Auge  störend  entgegentreten. 

Näheres  über  diese  Darstellungsmethode  findet  man  in  dem  zitierten  Artikel  von  F.  Erk 
und  bei  Vogler,  ^Anleitung  zum  Entwerfen  graphischer  Tafeln"*  (Berlin  1877),  sowie  in  H. 
Scotts  Elementary  Meteorology  (London  1883,  Anhang). 

Der  Name  ,Isoplethen*,  der  eigentlich  Kurven  gleicher  Zahlenwerte  bedeutet,  was  ja  auch 
z.  B.  die  Isothermen  u.  s.  w.  sind,  wird  nur  auf  diese  Darstellungsmethode  angewendet.  Dieselbe 
wird  im  folgenden  auch  bei  anderen  meteorologischen  Elementen  Anwendung  finden. 

Tages-,  Monats-  und  Jahresmittel  der  Temperatur. 

Die  N^tnr  vieler  meteorologiscber  Aufgaben  bringt  es  mit  sich,  dass  man  sich  nicht 
mit  der  Verwendung  einzelner,  wenn  auch  etwa  zu  gleicher  Zeit  abgelesener  Luft- 
temperaturen begnügen  kann,  sondern  dass  man  sich  eines  durchschnittlichen  Wärme- 
masses  für  längere  Zeiträume  bedienen  muss.  Solche  mittlere  Temperaturen  müssen 
aber  zunächst  gleichartig  gebildet  werden,  so  dass  dieselben  unmittelbar  vergleichbar 
sind,  and  überdies  eine  natürliche  und  einfache  Definition  gestatten.    Das  natürlichste 


1)  Cours   complet  de  Meteorologie    de  L.  F.  Kämtz   traduit  et  annot^    par   Ch.  Martins, 
Paris  1843.     Uu  appendice  par  L.  Laianne. 
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und  einfachste  Temperaturmittel  ist  das  (wahre)  Tagesmittel  der  Temperatur,  welches 
dann  weiter  zur  Bildung  von  Mitteln  für  längere  Zeiträume  (Pentaden,  Dekaden, 
Monats-  und  Jahresmittel)  Verwendung  finden  kann. 

Die  Aufgabe,  die  Temperataryerhältnisse  der  ganzen  Krdoberfläche  zu  untersuchen  und  dar* 
zustellen,  macht  es  nötig,  die  einzelnen  Temperaturablesungen  in  zweckmässiger  Weise  zu  grossen 
Gruppen  zu  yereinigen.  Kein  menschlicher  Verstand  wäre  fähig,  bei  Aufgaben,  welche  grössere 
Teile  der  Erdoberfläche  und  der  Atmosphäre  umfassen,  mit  den  Einzelbeobachtungen  zu  operieren. 
Man  kann  auch  nicht  die  Beobachtungen  zu  einer  bestimmten  Tagesstunde,  etwa  um  9**  morgens, 
wie  es  Quetelet  für  Belgien  gethan  hat,  zu  einem  yergleichbaren  Wärmemass  für  Orte  verschie- 
dener Lage  verwenden  wollen,  da  in  verschiedenen  Klimagebieten  die  Temperatur  der  gleichen 
Tagesstunde  in  recht  verHchiedenen  Verhältnissen  zu  dem  Temperaturausmass  steht,  welches  dem 
Orte  zukommt. 
Wahre  Tayesmittel  der  Temperatur. 

Es  ist  üblich  geworden,  das  Mittel  aus  24aequidistanten  Temperaturablesungen 
(oder  entsprechenden  Reduktionen  der  Thermographenkurven)  ein  wahres  Tagesmittel  zu 
nennen.  Die  Kenntnis  des  täglichen  Wärmeganges  führt  dann  weiter  dazu,  auch  aus 
weniger  zahlreichen  Beobachtungen  solche  wahre  Tagesmittel  ableiten  zu  können, 
andernfalls  müssten  ja  die  wahren  Temperaturmittel  sehr  spärlich  bleiben.  Es  ist 
aber  wohl  im  Auge  zu  behalten,  dass  die  folgenden  Regeln  zur  Ableitung  solcher 
wahrer  Temperaturmittel  nur  auf  Mittel  aus  längeren  Zeiträumen  (zumeist  auf  Monats- 
mittel) mit  Erfolg  Anwendung  finden  können,  keineswegs  auf  die  einzelnen  Tage 
selbst,  denn  diese  Regeln  stützen  sich  auf  den  mittleren  täglichen  Wärmegang, 
der  durchaus  nicht  jeden  Tag  in  Erscheinung  tritt.  Die  einzelnen  Tagesmittel, 
wenn  sie  wie  gewöhnlich  nur  aus  drei  Temperaturablesungen  im  Tage  gebildet  werden 
können,  müssen  mehr  oder  weniger  von  wahren  Tagesmitteln  abweichen,  so  oft 
der  Temperaturverlauf  ein  unregelmässiger  ist,  die  drei  Beobachtungstermine  mögen 
noch  so  zweckmässig  gewählt  sein. 

Strenge  genommen  erhält  man  die  wahre  mittlere  Tagestemperatur  aus  den  Aufzeichnungen 
der  Thermographen,  indem  man  den  Flächeninhalt  der  täglichen  Temperaturkurven  z.  B.  mittelst 
eines  Planimeters  bestimmt,  und  durch  Division  mit  der  Länge  der  Grundlinie  die  mittlere  Ordi- 
nate oder  die  Höhe  des  Rechteckes  bestimmt,  dessen  Grundlinie  die  Tageslänge  ist.  Solche 
Messungen  haben  ergeben,  dass  es  in  der  That  genügt,  nur  24  äquidistante  Ordinaten  der  Tem- 
peraturkurve abzumessen  und  deren  Mittel  zu  nehmen ').  Stündliche  Beobachtungen  genügen  also, 
die  wahre  mittlere  Temperatur  auch  einzelne  r  Tage  zu  erhalten,  zweistündliche  wohl  auch  noch 
in  den  allermeisten  Fällen. 

Wie  hat  man  die  Beobachtungstermine  zu  wählen,  um  mit  möglichst  wenigen 
Temperaturablesungen  am  Tage  zur  Kenntnis  der  mittleren  Tagestemperatur  eines 
längeren  Zeitraumes  zu  gelangen? 

Die  Beantwortung  dieser  Frage  wird  dadurch  erschwert,  dass  man  in  der  Praxis 
auch  darauf  Rücksicht  zu  nehmen  hat,  dass  keiner  dieser  Beobachtungstermine  in  die 
eigentlichen  Nachtstunden  fällt,  ja  selbst  sehr  frühe  Morgenstunden  und  späte  Abend- 
stunden thunlichst  vermieden  werden. 

Andererseits  muss  aber  auch  verlangt  werden,  dass  einer  Mer  Beobachtungs- 
termine  in  die  Nähe  des  täglichen  Temperaturminimums,  der  andere  in  die  Nähe  des 
täglichen  Temperaturmaximums  verlegt  werde,  weil  dies  die  am  meisten  charakteri- 
stischen Punkte  der  täglichen  Wärmekurve  sind. 

1)  Das  24  stündige  Mittel  soll  so  gerechnet  werden,  dass  es  sich  auf  den  vollen  Tag  bezieht 
also  aus  25  Ordinaten,  von  denen  die  erste  und  letzte  jede  mit  halbem  Gewicht  in  Rechnung  ge- 
steUt  werden,  also:  («/lOa  -f  l  a  -h  2a  +  3a  +  .  .  .  .  +  10p  -f  11p  +  Vil2p) :  24. 
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Entspricht  das  Mittel  der  Temperaturablesungen  zu  einigen  wenigen  Tages- 
zeiten nicht  völlig  dem  wahren  Tagesmittel,  wie  dies  immer  der  Fall  sein  wird,  so 
sollen  die  Abweichungen  vom  wahren  Mittel  doch  möglichst  geringfügig  und  das  Jahr 
hindurch  nahe  die  gleichen  bleiben. 

Zum  Behufe  der  Feststellung  hierzu  geeigneter  Beobachtungstermine  bildet  man  die  Abwei- 
chungen der  Stundenmittel  vom  Tagesmittel  für  jene  Orte,  von  welchen  mehrjährige  stündliche 
Temperaturablesungen  oder  Eegistrierungen  yorhanden  sind,  und  wählt  die  Beobachtungsstunden 
80,  dass  die  Summe  der  Abweichungen  möglichst  nahe  Null  wird  und  zugleich  die  obigen  Beding- 
ungen erfüllt  werden. 

Derartige  Tabellen,  enthaltend  die  Darstellung  des  täglichen  Ganges  der  Temperatur  in  jedem 
Monate  für  verschiedene  Orte  in  Form  von  Abweichungen  der  Stundenmittel  vom  Tagesmittel,  hat 
zuerst  II.  W.  Dove  gegeben'),  seine  Sammlung  findet  sich  wiederholt  in  E.  E.  Schmid,  Lehr- 
buch der  Meteorologie,  S.  270 — 322 ;  die  neuesten  Tabellen  über  den  täglichen  Wärmegang,  kri- . 
tisch  gesichtet,  finden  sich  bei  H.  Wild  (Temperaturverhältnisse  des  Bussischen  Reiches,  Peters- 
burg 1881),  doch  bedürfen  dieselben  jetzt  schon  wesentlicher  Ergänzungen*''). 

Der  folgende  Auszug  aus  zw^ei  solchen  Tabellen  bloss  für  einen  Sommermonat  giebt  Finger- 
zeige, wie  sich  dieselben^zur  Wahl  passender  Beobachtungstermine  benutzen  lassen,  und  zeigt  zu- 
gleich, dass  eine  solche  Tabelle  auch  für  Orte,  von  welchen  keine  stündlichen  Beobachtungen 
vorliegen,  die  aber  der  Lage  nach  |mit  dieser  Station  nahe  übereinstimmen,  zur  Korrektion  der 
Temperaturmittel  aus  wenigen  Tagesbeobachtungen  auf  wahre  Mittel  benutzen  lassen. 

Täglicher  Gang  der  Temperatur  im  Juli  in  Wien  und  in  Berlin  in  Abweichungen  der  Stunden- 
mittel vom  Tagesmittel. 


Zeit     Wien 

Berlin 

Zeit     Wien 

Berlin 

Zeit 

Wien 

Berlin 

Zeit 

Wien 

BerUn 

Mittn.  —2.3 

—2.1 

6  a      —3.3 

—3.2 

Mittg. 

2.7 

2.7 

6hp 

2.5 

2.5 

1       —2.7 

—2.6 

7         —2.0 

—2.1 

1 

3.4 

3.2 

7 

1.5 

1.8 

2       —3.2 

—3.0 

8        —0.8 

—0.9 

2 

3.8 

3.3 

8 

0.3 

0.7 

3       —3.6 

—3.4 

9            0.4 

0.3 

3 

4.0 

3.3 

9 

—0.6 

—0.2 

4       —3.9 

—3.7 

10             1.3 

1.2 

4 

3.8 

3.2 

10 

—1.2 

—0.9 

5       —3.9 

—3.7 

11             2.1 

2.0 

5 

3.3 

3.0 

11 

—1.8 

—1.7 

Wien,  Hohe  Warte,  ausserhalb  der  Stadt:  Berlin,  landwirtschaftliche  Hochschule. 
Man  wird  zunächst  bemerken,  dass  selbst  nur  zwei  äquidistante  Beobachtungen  im  Tage  ge- 
näherte richtige  Temperaturmittel  geben,  namentlich  9ha  und  9hp;  10ha  und  lOhp;  11ha 
und  1 1  h  p ;  aber  die  Korrektionen  ändern  sich  erheblich  im  Laufe  des  Jahres  und  man  bliebe  in 
Unkenntnis  über  die  Wärmeextreme.  Das  Älittel  aus  (6  h  +  2  h  -|-  10  h) :  3  giebt  für  Wien  eine 
Abweichung  von  nur  — 0.2^,  ähnlich  in  anderen  Monaten.  Diese  drei  Beobaohtungstermine  sind 
auch  äquidistant,  was  ein  grosser  Vorzug  ist.  Sie  waren  früher  in  Russland,  Preussen  und  Öster- 
reich eingeführt.  Da  die  frühe  Morgen-  und  späte  Abendstunde  für  die  Beobachter  unbequem  ist, 
hat  man  sie  verlassen  und  die  Ablesetermine  auf  7  ha,  2  h  p  (oder  1  h)  und  9  h  p  verlegt.   Es  sind 


1)  Die  täglichen  Veränderungen  der  Temperatur  der  Atmosphäre.  Abhandlungen  der  Ber- 
liner Akademie  aus  den  Jahren  1846  und  1856. 

2)  Der  erste  Teil  des  grossen  Werkes  von  Wild,  S.  1 — 175,  ist  dem  tägUohen  Wärmegange 
gewidmet,  die  Tabellen  stehen  aber  im  Anhange,  p.  I — LXVIU.  —  J.  Valentin,  Der  täg- 
liche Gang  der  Lufttemperatur  in  Österreich.  Denkschriften  der  Wiener  Akademie  LXXIU.  1901. 
Koppen,  Tafeln  zur  Ableitung  der  Mitteltemperatur.  Wild,  Rep.  f.  Met.  T.  HI.  No.  7.  1873. 
Koppen  hat  auch  die  Korrektionen  für  gewisse  Terminkombinationen  geographisch  angeordnet, 
was  interessante  Vergleiclie  ermöglicht.  —  Fr.  E  r  k ,  Die  Bestimmung  wahrer  Tagesnuttel  der  Tem- 
peratur. Abhandl.-  d.  k.  bayr.  Akademie.  B.  XIV.  München  1883.  —  Eine  reiche  Sammlung  von 
Tabellen  über  die  täglichen  Temperaturändenmgen  in  Indien  findet  man  in  zwei  Quartbänden: 
Indian  Met.  Memoirs.  Vol.  V.  1892  bis  1895  (525  S.)  und  Vol.  IX.  1895—1897  (638  S.):  The 
diumal  Variation  of  atmospheric  conditions  in  India.  27  Stationen  von  Leb  im  Norden  bis  Tri- 
chinopolis  im  Süden,  Rangun  im  Osten  und  Aden  im  W^esten.  —  Man  beachte  auch:  F.  Schrei- 
ber, Herleitung  wahrer  Tagesmittel  der  Lufttemperatur  aus  drei-  oder  viermaligen  Beobachtungen. 
Met.  Z.  B.  XXm.  1888.    S.  259. 
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dies  die  sog.  Mannheimer  Stunden  *),  die  auch  im  Beobachtungsnetz  der  Smithsonian  Institution  in 
den  Vereinigten  Staaten  eingeführt  worden  waren.  Jetzt  sind  diese  Beobachtungszeiten  in  Kuss- 
land, Österreich,  der  Schweiz,  einigen  deutschen  Staaten,  sowie  in  Argentinien  eingeführt.  Das 
einfache  Mittel  (7  h  4-  2  h  -|-  9  h) :  3  ist  für  Wien  im  Juli  um  0.4®  zu  hoch  und  so  auch  ander- 
wärts. Man  bildet  deshalb  das  Mittel  so,  dass  man  der  Ablesung  um  9h  abends  das  doppelte  Ge- 
wicht giebt  (nach  Vorgang  von  Kämtz)  und  (7h  +  2h-|-9h-t-9h):4  nimmt.  Dieses  Mittel  ist 
s.  B.  für  Wien  im  Juli  nur  mehr  um  0.15®  zu  hoch.  Diese  Berechnung  hat  noch  den  Vorteil, 
dass ,  weil  die  Ablesung  um  9  h  abends  (hohe  Breiten  ausgenommen)  am  wenigsten  durch  Strah- 
Inngseinflüsse  auf  die  Thermometer  beeinflusst  wird,  man  auch  den  Einfiuss  einer  etwa  ungünstigen 
Aufstellung  der  Thermometer  möglicht  beschränkt'),  zudem  steht  um  9  h  abends  das  ganze  Jahr 
hindurch  die  Temperatur  dem  Tagesmittel  nahe. 

Um  es  den  Beobachtern  noch  bequemer  zu  machen,  hat  man  auch  die  Termine  8  ha,  2  h  p 
und  8  h  p  gewählt  (Beobachtungssystem  der  deutschen  Seewarte,  Sachsen,  früher  auch  Bayern),  doch 
gelingt  es  nicht,  aus  diesen  Terminen  gute  Temperaturmittel  abzuleiten,  die  darauf  gerichteten  Be- 
mühungen sind  vergebliche  geblieben.  Die  Temperatur  um  8  h  morgens  hat  ja  recht  verschiedene 
Abweichungen  vom  Tagesmittel  im  Sommer  und  im  Wint«r,  und  die  ganze  Kombination  repräsen- 
tiert [überhaupt  nur  die  Temperatur  des  Tages,  die  nächtlichn  Abkühlung  bleibt  ganz  ausge- 
schlossen. Viele  Vorteile  gewährt  die  Ablesung  der  Extremthermometer  oder  der  sog.  Maximum 
und  Minimumthermometer,  welche  auch  bei  einer  nur  einmaligen  Ablesung  am  Tage  die  höchste 
und  tiefste  Temperatur  des  Tages  liefern.  Das  Mittel  (Maximum  -{-  Minimum)  :  2  entfernt  sich  in 
vielen  Teilen  der  Erde  nur  um  einige  (0.3 — 0.5®)  Zehntel  Grade  vom  wahren  Tagesmittel.  In  regen- 
reichen Tropenklimaten  kann  es  aber  um  0.8 — 1.0®  zu  hoch  ausfallen,  weshalb  Vorsicht  geboten  ist. 

Die  Benutzung  der  Maximum-Minimumthermometer  ist  zudem  zwei  erheblichen  und  oft  un- 
kontrollierbaren Fehlerquellen  unterworfen.  Die  eine  besteht  darin,  dass  diese  Instrumente  leicht 
in  Unordnung  kommen,  die  Indices  falsche  Angaben  liefern,  ohne  dass  man  dies  gewahr  wird,  die 
andere  liegt  darin,  dass  es  äusserst  schwierig  ist,  das  Maximumthermometer  so  aufzustellen,  dass 
es  zu  keiner  Zeit  des  Tages  den  Einflüssen  der  Sonnenstrahlung  unterliegt.  Die  Temperaturmittel 
ans  den  täglichen  Extremen  erheischen  deshalb  stets  eine  sorgfältige  Kritik.  Man  soll  die  Extrem- 
thermometer zu  Zeiten  ablesen,  zu  denen  die  Extreme  in  der  Regel  nicht  eintreten. 

Die  accessorische  Benutzung  der  Maximum-  und  Minimumthermometer  gestattet  auch  die 
Wahl  von  Beobachtungsterminen,  welche  sonst  zur  Temperaturbestimmung  nicht  ausreichen,  wie 
namentlich  9ha  und  9  h  p  m. 

Gebräuchliche  und  gute  Kombinationen  von  Beobachtungster- 
minen sind: 

6'»a,  2"*?  und  10'*  abends. 

T^a,  2*p,  9'»  abends,  oder  T^'a,   l'*p,  9''  abends. 

Monatsmittel  zu  bilden  aus  (T**  +  2'*  +  9"  +  9") :  4. 

(8*  4-  2*'  [oder  l«»]  +  iC»  -f-  10**) :  4. 

weniger  gut  sind: 

(9*'a  +  3''p-4-9''p  +Min.):4,  englische  Stationen. 

{9'»a  -f-  9'^p  -+-Max.  +  Min.) :  4,  in  Italien  übHch. 

(Max.  4- Min.) :  2,  etwas  zu  hoch,  örtlich  bis  zu  P. 


1)  Die  Mannheimer  Akademie  hatte  schon  1781  unter  den  Auspizien  des  Kurfürsten 
Karl  Theodor  ein  Beobachtungsnetz  gegründet,  welches  37  Stationen  in  ganz  Europa  und 
ausserdem  noch  eine  Station  (Godthaab)  in  Grönland  und  zwei  in  Nordamerika  ximfasste.  Die  ver- 
einbarten Beobachtungstermine  waren  7  h,  2  h,  9  h.  Die  eingelaufenen  Beobachtungen  der  Jahre 
1781  bis  1792  sind  in  extenso  in  12  grossen  Qnartbänden  unter  dem  Titel  „Ephemerides  societatis 
meteorologicae  Palatinae"  veröffentlicht  worden. 

2)  Man  soll  aber  nicht  die  einzelnen  Tagesmittel  auf  diese  Weise  berechnen,  weil  es  in 
einzelnen  Fällen  nicht  zweckmässig  ist,    einer  einzigen  Ablesung  ein  doppeltes  Gewicht  zu  geben. 


80  Monats-  und  Jahresmittel.     Jährlicher  Gang  der  Lufttemperatur. 

Die  derart  berechneten  Temperaturmittel  sind  dann  aber  noch  nach  dem  be- 
kannten täglichen  Wärmegang  einer  unter  nahe  gleicher  Breite  im  gleichen  Klima- 
gebiet (Land-  oder  Seeklima,  Tallage  oder  freie  Höhenlage  u.  s.  w.)  gelegenen  Haupt- 
station auf  wahre  Tagesmittel  zu  reduzieren  (nach  den  Tabellen  bei  Schmid,  bei  Wild, 
Valentin,  Erk  u.  s.  w.). 

Es  kann  nicht  genug  davor  gewarnt  werden,  die  Mittel  aus  zu  viel  Tagesbeobachtungen  zu 
bilden,  wie  dies  früher  in  Italien,  auch  in  Spanien,  namentlich  an  Sternwarten,  üblich  war;  die 
Vermehrung  der  Aufzeichnungen  bei  Tage  verschlechtert  nur  die  Mittel.  Die  Temperatur  von 
Malland,  Rom,  Madrid  wurde  aus  diesem  Grunde  früher  um  mehr  als  1®  zu  hoch  angegeben.  Das 
Mittel  aus  9  h,  Mittag,  3  h,  6  h,  9  h  ist  in  Italien  fast  um  2*^  zu  hoch. 

Man  soll  in  wissenschaftliche  Abhandlungen  und  Werke  keine  Temperaturmittel  aufnehmen, 
deren  Ableitung  man  nicht  kennt,  oder  sie  mindestens  als  solche  deutlich  kennzeichnen. 

Monats-  und  Jahresmittel  der  Temperatur.  Das  Bestreben,  den  Er- 
gebnissen der  meteorologischen  Aufzeichnungen  eine  leichtere  Übersichtlichkeit  und 
Vergleichbarkeit  zu  sichern,  führt  zur  Bildung  von  Mittelwerten  für  längere  Zeit- 
räume, als  es  der  Tag  ist,  und  als  die  natürlichsten  Zeitabschnitte  bieten  sich  hierzu 
dar  die  bürgerlichen  Monate  und  das  Jahr.  Das  Jahresmittel  wird  wohl  durch- 
gehends  aus  den  12  Monatstemperaturen  gebildet,  genauer  wäre  es,  dasselbe  aus  den 
365  Tagesmitteln  abzuleiten. 

Die  mittleren  Temperaturen  der  zwölf  Monate  bilden  zumeist  auch  die  Grundlage  für  die 
Untersuchung  des  jährlichen  Wärmeganges.  Wo  man  über  langjährige  Beobachtungen 
verfügen  kann ,  wird  es  thunlich ,  diese  Untersuchungen  auch  auf  ^Grundlage  der  Mittel  kürzerer 
Zeiträume  durchzuführen  und  so  auch  gewisse  Besonderheiten  und  Details  in  der  Wärmezu-  und 
abnähme  festzustellen,  welche  in  den  Monatsmitteln  bereits  ausgeglichen  erscheinen.  Diese  kürzeren 
Zeiträume  sind  entweder  Mittel  von  zehn  Tagen  (Dekaden)  oder  von  fünf  Tagen  (Pentaden)  oder 
die  Tagesmittel  selbst.  Wegen  der  sehr'  grossen  Veränderlichkeit  der  Temperatur  eines  bestimmten 
Tages  in  den  verschiedenen  Jahrgängen  lohnt  'es  sich  nur  dann ,  den  Verlauf  der  Tagesmittel  zu 
untersuchen,  wenn  man  sehr  langjälirige  Teniperaturaufzeichnungen  verwenden  kann. 

B.  Der  Jährliehe  Gang  der  Lufttemperatur. 

Der  jährliche  Wärmegang  in  den  unteren  Schichten  der  Atmosphäre  steht  in 
einer  weniger  auffallenden  direkten  Beziehung  zum  jährlichen  Gange  der  Temperatur 
in  der  festen  oder  flüssigen  Erdoberfläche,  als  dies  beim  täglichen  Gange  der  Fall  ist. 
Im  Grunde  aber  ist  es  auch  hier  die  Unterlage,  welche  einerseits  durch  ihre  grössere 
Erwärmungsfähigkeit,  Absorption  der  Sonnenstrahlung,  andererseits  durch  ihre  stärkere 
Wärmeausstrahlung  oder  auch  langsamere  Abkühlung,  die  Wärmezunahme  der  Luft- 
temperatur bei  wachsender  Tageslänge  und  deren  Abkühlung  bei  Abnahme  derselben 
in  erster  Linie  bestimmt,  wenngleich  sekundäre  Einflüsse  beim  jährlichen  Wärme- 
gange eine  grössere  Rolle  spielen  als  beim  täglichen  Gange. 

In  erster  Linie  folgt  der  jährliche  Gang  der  Lufttemperatur  an  der  Erdober- 
fläche dem  jährlichen  Gange  der  Insolation,  deren  Wirkung  den  unteren  Luftschichten 
aber  fast  ausschliesslich  durch  die  Unterlage  vermittelt  wird.  Er  schliesst  sich  deshalb 
über  der  festen  Erdoberfläche  dem  Gange  der  Sonnenstrahlung  enger  an  als  über  der 
flüssigen,  weil  die  Temperatur  des  festen  Erdbodens  der  Insolation  unmittelbarer  folgt 
als  jene  der  flüssigen  Erdoberfläche.  Auch  die  Wirkungen  der  Wärmeausstrahlung, 
der  Dauer  der  Nächte,  kommen  auf  den  Festländern  unmittelbarer  in  der  Lufttempe- 
ratur zur  Erscheinung,  als  über  den  Wasserflächen. 

Die    geographische  Breite    bestimmt    demnach  den  jährlichen  Wärmegang  der 
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Luft  an  erster  Stelle,   weil  sie  die  Perioden  der  Bestrahlung  wie   der  Wärmeaus- 
strahlung bedingt 

An  zweiter  Stelle  wird  derselbe  von  dem  Gange  der  Temperatur  in  der  Unter- 
lage bedingt,  ob  dieselbe  fest  oder  flüssig  ist,  woraus  die  Unterschiede  der  jährlichen 
Temperatur-Perioden  auf  dem  Festlande  und  auf  Inseln  in  gleicher  Breite  ent- 
springen. 

Drittens  wird  der  jährliche  Wärmegang  von  den  periodischen  Regenzeiten  und 
dem  Gange  der  Bewölkung  beeinflusst,  namentlich  in  niedrigen  Breiten,  wo  die  jähr- 
liche Variation  der  Bestrahlung  nicht  so  gross  und  dominierend  ist,  wie  in  den 
höheren  Breiten. 

Endlich  nehmen  auch  örtliche,  aber  oft  über  recht  grossen  Strecken  der  Erd- 
oberfläche wirksame  klimatische  Faktoren,  darunter  namentlich  die  Seehöhe  des  Bodens 
auf  den  jährlichen  Temperaturgang  erheblichen  Einfluss. 

Der  jährliche  Wärmegang  wird  hauptsächlich  durch  folgende  Elemente  gekenn- 
zeichnet: 

1.  Durch  die  Eintrittszeiten  der  höchsten  und  tiefsten  und  der  mittleren 
Temperaturen,  und  2.  durch  die  Unterschiede  zwischen  den  extremen  Monats- 
(Tages)-mitteln  der  Temperatur,  welche  wir  dieJahresschwankungderWärme 
nennen ;  mit  anderen  Worten,  durch  die  Phasenzeiten  und  die  Amplituden  der 
jährlichen  Temperaturvariation.  Die  ersteren  sind  im  allgemeinen  über  grösseren 
Teilen  der  Erdoberfläche  viel  tibereinstimmender  als  die  letzteren,  welche  in  höherem 
Grade  von  örtlichen  Einflüssen  bedingt  werden. 

Orte  mit  sehr  verschiedenen  Temperaturen  können  einen  ganz  übereinstimmen- 
den Gang  derselben  haben.  Ein  auffallendes  Beispiel  dafür  sind  die  Hochgipfel  der  Alpen 
die  in  ca.  3000  m  Seehöhe  bei  einer  Mitteltemperatur  von  — 6"  bis — 7^  dieselben  Phasen- 
zeiten und  Amplituden  des  jährlichen  Wärmeganges  haben  wie  die  Dalmatinischen 
Inseln,  deren  mittlere  Jahreswärme  16 — 17^  ist.  Ebenso  und  noch  häuflger  ist  aber 
auch  das  Umgekehrte  der  Fall,  hei  gleicher  mittlerer  Jahreswärme  ein  ganz  ver- 
schiedener Gang  der  Temperatur. 

Man  kann  folgende  Haupttypen  des  |j ährlichen  Wänneganges  an  der  Erdoberfläche  unter- 
scheiden, für  welche  die  Temperatur-Tabellen  am   Schlüsse  zahlreiche  Beispiele  liefern. 

1.  Der  äquatoriale  Typus;  sehr  geringe  jährliche  Temperaturändernng  mit  einer  Tendenz 
zu  zwei  Maxima  der  Wärme  nach  den  Zenitständen  der  Sonne  (nach  den  Äquinoktien)  und  zwei 
kühlen  Jahreszeiten  beim  niedrigsten  Sonnenstande  zur  Zeit  der  Solstitien.  Diese  Begelmässigkeit 
des  jährlichen  Ganges  der  Temperatur  wird  aber  oft  gestört  durch  das  örtlich  etwas  yerschiedene 
Eintreten  der  Regenzeiten  oder  durch  die  Stärke  der  Regen,  sowie  durch  andere  klimatische  Fak- 
toren.    Yielfach  findet  man  deshalb  selbst  am  Äquator  nur  ein  Wärmemaximum  im  Jahre. 

Breite     Höhe  Kontinental  :  Inner  Afrika: 

8«  N     560  m  Max.  April  29.6,  Okt.  25.6,  Min.  Dez.  22.7,  Aug.  24.3,  Schwankung  6.9®. 

Rein  Ozeanisch :    Jaluit: 
6"  N         3       Max.  Febr.  27.2,  Okt.  27.1,  |Min.  Juli  26.8,  Dez.  27.0,  Schwankung  0.4». 

Insular:  Batavis: 
6«  S  7       Max.  Mai      26.4,  Okt.  26.4,  Min.  Jan.  25.3,  Juli  25.7,  Schwankung  1.1«. 

2.  Der  trop isc he  Typus,  mit  nur  einem  Maximum  und  Minimum  der  Wärme  nach  dem  Ein- 
tritt des  höchsten  und  des  tiefsten  Sonnenstandes.  Die  jährliche  Temperaturschwankung  ist  noch 
gering.  Die  periodischen  Windwechsel  und  die  um  die  Zeit  des  höchsten  Sonnenstandes  eintreten- 
den Regenzeiten  bringen  es  Tielfach  mit  sich,  dass  die  höchste  Temperatur  schon  yor  dem  höoh- 
Btea  Sonnenstande  eintritt;  während  der  Regenzeit  bleibt  die  Temperatur  ziemlich  konstant.  Es 
ist  dies  namentlich  in  Indien,  Mexiko,  im  Innern  von  Senegambien  (Max.  im  Mai)  auch  im  Osten 
Süd-Afrikas   der  Fall  (Max.  im  November)  z.  B. : 
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Juni  32.6, 

Jan.  15.2, 

Differenz  17-4 

Jan.   29.8, 

Juli  11.0, 

18.8 

Mai    34.6, 

Dez.  19.3, 

15.3 

Nov.  30.3, 

Juli  22.4, 

7.9 

Aug.  25.4, 

Jan.  21.0, 

4.0 
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Wadi  Haifa  (OberÄpypten)  21 .9«  N  130  m, 
Alice  Springs  (Ausstralien)    23.6°  S   590  „ 
Nagpur  (Zentral-Indien)  21. 1®  N  330  , 

T^'t^  (Zambesi)  16.1»  S   180  , 

Honolulu  (Hawaü  Inseln)  21.3»  N  15  „ 
3.  Der  Typus  der  gemässigten  Zonen,  mit  Temperaturextremen  nach  den  Zeiten  des  höch- 
sten und  tiefsten  Sonnenstandes  und  mit  stärkeren  Jahreschwankungen  der  Temperatur  (bei 
gleicher  Lage).  Die  Übergangs  Jahreszeiten  von  der  kalten  zur  warmen  Zeit  und  umgekehrt  ge- 
winnen bei  den  grossen  Wärmeunterschieden  zwischen  Winter  und  Sonmier  einen  selbstatändigen 
Charakter,  so  dass  man  namentlich  im  mittleren  TeUe  der  gemässigten  Zone  vier  Jahreszeiten 
unterscheiden  kann,  indem  sich  zwischen  Winter  und  Sommer  das  lYühjahr,  zwischen  Sommer  und 
Wint«r  der  Herbst  einschaltet.  Diese  vier  gut  ausgeprägten  Jahreszeiten  sind  aber  nur  den  mitt- 
leren Teilen  der  gemässigten  Zonen  recht  eigentümlich,  im  Grenzgebiet  gegen  die  Tropen  kann 
sich  ein  eigentlicher  Frühling  wegen  der  langsamen  allmählichen  Wärmezunahme  nicht  recht 
geltend  machen,  im  Grenzgebiet  gegen  die  Polarzone  aber  steigt  umgekehrt  die  Wärme  zu  rasch, 
die  Übergangszeit  wird  zu  kurz;  ähnlich  verhält  es  sich  mit  dem  Herbst*). 

Die  gemässigte  Zone  kann  wegen  der  grossen  Temperaturverschiedenheiten  innerhalb  der- 
selben in  drei  Unterzonen:  die  subtropische,  die  eigentlich  gemässigte  und  die  subarktische  (allge- 
meiner subpolare)  eingeteilt  werden.  Die  Jahresschwankung  nimmt  (bei  gleicher  Lage,  kontinental 
oder  maritim)  mit  der  Breite  zu,  weil  die  Winterkälte  mit  der  Breite  rascher  zunimmt,  als  die 
Sommerwärme  abnimmt. 

In  der  südlichen  Halbkugel  sind  die  Jahreszeiten  die  umgekehrten  von  jenen,  welche  gleich- 
zeitig auf  der  Nordhalbkugel  herrschen. 

Da  der  Januar  (Juli)  der  kälteste,  der  Juli*  (Januar)  der  wärmste  Monat  ist  (im  Landklima), 
April  und  Oktober  der  mittleren  Jahrestemperatur  nahe  kommen,  so  hat  man  diese  Monate  zu  den 
Centren  der  vier  Jahreszeiten  gewählt  und  bezeichnet  meteorologisch  das  Jahresviertel :  Dezember, 
Januar,  Februar  als  Winter  (oder  Sommer),  März,  April,  Mai  als  Frühling  (Herbst),  Juni,  Juli. 
August  als  Sommer  (Winter)  und  September,  Oktober,  November  als  Herbst  (Frühling),  Diese  Ein- 
eilung  des  Jahres  passt  am  besten  für  die  mittlere  gemässigte  Zone,  sie  ist  unstatthaft  für  die 
äquatoriale  und  die  polare  Zone. 

Beispiele  für  diesen  bekannten  Typus  findet  man  zahlreich  in  den  Tabellen  am  Schlüsse. 
4.  Der  polare  Typus  des  jährlichen  Wärmeganges.  Die  mehr  oder  minder  lange 
Polarnacht  bringt  es  mit  sich,  dass  der  Eintritt  der  grössten  Kälte  sich  von  der  eigentlichen 
Winteniiitte  der  betreffenden  Halbkugel  noch  weiter  entfernt  als  in  der  gemässigten  Zone  und 
zwar  bis  zum  oder  selbst  nach  dem  Wiederaufgang  der  Sonne,  d.  i.  bis  zum  Februar  oder  März. 
Die  Ursache  ist  dieselbe,  die  im  täglichen  Wärmegang  das  Temperaturminimum  auf  die  Zeit  des 
Sonnenaufgangs  verlegt.  Die  höchste  Temperatur  hat  aber  stets  der  Juli.  Im  kontinentalen  Polar- 
klima liegt  die  grösste  Kalte  der  Wintermitte  noch  am  nächsten.  Die  Jahresschwankung  der  Tem- 
peratur ist  auf  dem  Lande  sehr  gross.  Die  Kontinente  reichen  nicht  genügend  tief  in  das  Polar- 
gebiet hinein,  um  ein  rein  kontinentales  Polarklima  hoher  Breiten  aufkommen  zu  lassen. 

Kontinental:  Werchojansk    67.6®  N  110  m  Jan.     —  51.1®,     Juli  15,3,     Differenz  66.4 

Ozeanisch :  Nowaja  Semlja     72.5®  N    —  Febr.  —  17.6®,       ,       4.8,  ,  22.4 

Neben  den  angeführten  von  der  ge  ographischen  Breite  abhängigen  vier  Typen  des 
jährlichen  Wärmeganges  machen  sich  noch  sehr  entschieden  bemerkbar  die  Unterschiede  zwischen 
dem  jährlichen  Temperaturgang  auf  dem  Festlande  und  jenem  auf  Inseln  und  an  den  Küsten, 
also  der  kontinentale  und  der  maritime  Typus.  Diese  beiden  Typen  finden  sich 
in  jeder  von  den  oben  unterschiedenen  Breitenzonen,  wofür  ja  auch  schon  Beispiele  gegeben 
worden  sind.  Dazu  kommt  noch  an  den  Ostküsten  von  Asien  und  Amerika  in  höheren 
Breiten    ein    gemischter   Typus,    der    im    Winter    kontinentalen,    im    Sommer    ozeanischen 


1)  Für  die  südliche  Halbkugel  scheint  es  charakteristisch,  dass  im  Inlandklima  vielfach  der 
kälteste  Monat  der  Juni  ist  (unserem  Dezember  entsprechend),  somit  die  niedrigste  Temperatur  ohne 
Verspätung  gegen  die  Zeit  des  niedrigsten  Sonnenstandes  sich  einstellt,  was  bei  der  überwiegenden 
Waaserbedeckung  der  südlichen  Hemisphäre,  welche  den  Temperaturgang  zu  verzögern  bestrebt  ist, 
um  so  bemerkenswerter  erscheint. 
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Charakter  hat.  Er  wird  bedingt  durch  das  Vorherrschen  von  Landwinden  im  Winter  und  von  See- 
winden im  Sommer  wobei  auch  noch  die  kalten  Meeresströmungen  an  diesen  Küsten  von  Einfluß  sind. 
Die  Küste  von  Labrador  und  jene  des  Ochotskischen  Meeres  und  des  Amurgebietes  sind  Beispiele 
dafür.  Unter  niedrigen  Breiten  äussert  sich  der  Einfluss  der  Ozeane  hauptsächlich  durch  eine 
starke  Ausgleichung  der  Temperaturunterschiede  der  einzelnen  Monate;  in  mittleren  und  höheren 
Breiten  kommt  dazu  noch  eine  bedeutende  Verspätung  der  Eintrittszeiten  der  extremen  und  der 
mittleren  Temperaturen,  eine  mehr  oder  minder  vollständige  Annäherung  an  den  jährlichen  Wärme- 
gang der  grossen  Wasserflächen  selbst. 

Die  Verspätung  des  Eintrittes  der  höchsten  und  niedrigsten 
Temperatur  gegen  die  entsprechenden  Extreme  der  Insolation  beträgt  im  Land- 
klima etwas  über  drei  Wochen  (25  Tage),  im  Seeklima  niedrigerer  gemässigter 
Breiten  fast  zwei  Monate,  in  hohen  Breiten  (60*^)  immer  noch  l*/2  Monate. 

Einen  ähnlichen  Einfluss  auf  den  jährlichen  Wärmegang  wie  eine  maritime 
Lage  hat  auch  die  grössere  Seehöhe  eines  Ortes.  Derselbe  soll  später  näher  beleuchtet 
werden. 

Das  Küsten-  und  Inselklima  hat  wie  das  Meer  einen  kühlen  Frühling  und  einen  warmen 
Herbst,  der  Oktober  ist  viel  wärmer  als  der  April,  der  September  zuweilen  wärmer  als  der  Juni. 
Im  Inlandklima  ist  meist  der  Oktober  auch  etwas  wärmer  als  der  April,  doch  giebt  es  Ausnahms- 
gebiete, überall  im  Inlande  ist  aber  der  Juni  weit  wärmer  als  der  September. 

Wo  im  kontinentalen  gemässigten  Klima  eine. Schneedecke  fehlt  oder  nur  geringfügig  ist, 
erwärmt  sich  der  Boden  im  Frühlinge  sehr  rasch  und  der  Gang  der  Lufttemperatur  schliesst  sich 
dem  Gange  der  Insolation  viel  näher  an.  Der  April  ist  dort  viel  wärmer  als  der  Oktober,  der 
Mai  wärmer  als  der  September,  und  der  Juni  konmit  dem  August  gleich.  Dies  ist  der  Fall  in  der 
Kirgisensteppe  und  in  Turkestan,  es  sind  dies  Länder  mit  dem  relativ  wärmsten  Frühjahr.  —  Um- 
gekehrt sind  die  Küstengegenden  des  östlichen  Mittelmeerbeckens  Länder  mit  sehr  warmem  Herbst 
und  kühlem  Frühling,  der  Wärmeumsatz  im  Meere  und  die  vorherrschenden  Winde  sind  die  Ur- 
sache davon  (nördl.  Winde  im  Sommer,  häufige  Südwinde  im  Herbst).  Am  sonderbarsten  ist  der  jähr- 
liche Wärmegang  in  der  Bai  von  S.  Francisco  Sl.8^  N  (Breite  von  Palermo).  Die  höchste  Tem- 
peratur wird  erst  im  September  und  Oktober  erreicht  mit  bloss  15.6*^  (Maitemperatur  von  Wien). 
Kühles  Küsteuwasser  und  heftige  Seewinde,  die  erst  aufliören,  wenn  das  Innere  das  Landes  sich 
wieder  abgekülilt  hat,  sind  hier  die  Ursache  der  Unterdrückung  der  Sommerwärme.  Im  Juli  be- 
trägt die  Temperaturdifferenz  gegen  das  Inland  8.5®  auf  150  km,  also  1*^  auf  15  km,  das  erklärt 
zur  Genüge  die  heftigen  konstanten  Seewinde. 

Die  Epochen  der  Extreme  und  der  Media  im  jährlichen  Wärme- 
gange in  den  gemässigten  Zonen.  In  dem  grössten  Teile  der  gemässigten 
Zonen  tritt  die  niedrigste  Temperatur  um  die  Mitte  des  Januar,  die  höchste  Ende 
Juli  ein,  die  mittlere  Jahrestemperatur  Ende  April  und  Ende  Oktober  (am  22.  etwa), 
Meeresnähe  verzögert,  wie  schon  bemerkt,  das  Eintreten  dieser  Temperaturphasen. 

Schwalbe  findet,  dass  der  kälteste  Tag  am  spätesten  (13.  Februar)  eintritt  an  der  nörd- 
lichen Ostsee,  und  von  da  nach  Süden  und  Osten  hin  sich  verfrüht  (in  Ostsibirien  schon  Ende 
Dezember  eintritt).  Der  wärmste  Tag  tritt  am  spätesten  in  S&Europa  ein,  zu  Anfang  August  von 
Warschau  bis  Wien,  nach  Westen  hin  verfrüht  er  sich  (Berlin  23.  Juli,  Rheinland,  Süd  westdeutsch- 
and  15.  bis  17.  Juli,  Paris  14.  Juli);  in  Sibirien  tritt  der  wärmste  Tag  schon  Anfang  Juli  ein. 

Im  grössten  Teüe  der  Vereinigten  Staaten  von  Nord- Amerika  tritt  nach  Ch.  Schott  die 
grösste  Kälte  am  18.  Januar,  die  grösste  Wärme  am  24.  Juli  (also  rund  einen  Monat  nach  den 
Solstitien)  ein,  die  mittlere  Temperatur  fiillt  auf  den  21.  April  und  22.  Oktober,  gleichfalls  je  einen 
Monat  nach  den  Äquinoctien.  An  der  pacifischen  Küste  verspäten  sich  die  Phasenzeiten  um  etwa 
15  Tage;  im  Innern  treten  sie  um  ca.  4  Tage  früher  ein  als  im  Durchschnitt. 

Von  der  südlichen  Halbkugel  fehlen  eingehendere  Untersuchungen  über  die  Wendepunkte 
der  Jahreskun'e  der  Wärme.  Es  wurde  schon  oben  darauf  hingewiesen,  dass  im  Kontinentalklima 
der  südlichen  Hemisphäre  vielfach  die  niedrigste  Temperatur  früher  eintritt,  als  unter  gleicher 
Breite  im  Norden ,  d.  i.  schon  im  Juni  (unserem  Dezember  entsprechend).  Im  Innern  von  Argen- 
tinien  tritt  die   höchste  Temperatur  um   den   20.  Januar,    die   niedrigste   um   den   26.  Juni   (dem 
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26.  Dezember  der  nördl.  Hemisphäre  entsprechend)  ein,  die  Media  etwas  vor  Mitte  AprO  und  zu 
Anfang  des  Oktober.  An  den  Küsten  aber  treten,  wie  zu  erwarten,  die  Extreme  wie  die  ^^Qttel- 
temperaturen  später  ein. 

Zu  graphischen  Darstellungen  des  jährlichen  Wärmeganges  sollte 
man  die  normalen  Tagesmittel  der  Temperatur  oder  wenigstens  die  fünftägigen  Mittel 
verwenden,  weil  in  dem  Monatsmittel  die  Extreme  abgestumpft  sind,  die  normale  mitt- 
lere Monatstemperatur  weicht  von  der  normalen  Temperatur  des  mittleren  Monats- 
tages nicht  unerheblich  ab.  J.  Kleiber  hat  ein  Rechnungsschema  angegeben,  um 
aus  dem  Monatsmittel  die  Temperatur  des  mittleren  Monatstages  finden  zu  können*). 

Aber  auch  die  Temperatur  des  mittleren  Monatstages  der  extremen  Monate 
weicht  noch  erheblich  ab  von  der  Temperatur  des  kältesten  und  wärmsten  Tages  des 
Jahres,  was  ja  leicht  einzusehen  ist. 

Z.B.  Petersburg.    Extreme  Monatsmittel  — 9.4  und  17.7,  extreme  Tagesmittel  — 9.9  und 
18.3.  Breslau  extreme  Monatsmittel  Januar  — 2.8®,  Juli  18.1°,  extreme  Tagesmittel  — 3.7  (9.  Januar) 
und  18.7  (1.  August). 
Die  Störungen  im  Jährliehen  WHrmegang. 

Kälte-Rtickfälle  und  Erwärmungen.  Mittlere  Daten  für  „Kältewellen"  und  „Hitze- 
wellen", (wie  die  Amerikaner  sagen). 

Verfolgt  man  den  jährlichen  Wärmegang  innerhalb  kürzerer  Perioden,  als  es 
die  Monate  sind,  in  den  Mitteln  für  je  fünf  Tage,  namentlich  aber  von  Tag  zu  Tag: 
so  zeigt  sich  in  den  mittleren  und  höheren  Breiten  keine  so  regelmässige  Zunahme 
und  Abnahme  der  Wärme  mehr,  wie  sie  scheinbar  nach  dem  Monatsmittel  stattfindet. 
In  der  Periode  der  Wärmezunahme  vor  allen  steigt  die  Temperatur  nicht  gleich- 
förmig an,  sondern  es  finden  häufige  Kälterückfälle  statt,  desgleichen,  aber  weniger 
auffallend,  ist  das  Sinken  der  Temperatur  durch  Wiedereintreten  von  kurzen  Er- 
wärmungsperioden unterbrochen,  und  ebenso  stellen  sich  in  der  kalten  Jahreszeit 
Episoden  höherer  Temperatur  ein.  Manche  dieser  Kältertickfälle  und  Wärmeperiodeu 
treten  zu  gewissen  Jahreszeiten  so  häufig  und  kräftig  auf,  dass  sie  selbst  in  hundert- 
jährigen Tagesmitteln  sich  als  scheinbar  feststehende  Eigentümlichkeiten  des  jähr- 
lichen Wärmeganges  geltend  machen,  während  im  übrigen  die  Linie  des  jährlichen 
Temperaturverlaufes  namentlich  im  aufsteigenden  Aste   wie   mit   Sägezähnen  besetzt 

1)  Kleiber  begründet  folgende,  den  individuellen  Temperaturgang  berücksichtigende 
Methode,  indem  er  mit  zweiten  Differenzen  der  Monatstemperaturen  rechnet.  Die  Korrektion  be- 
trägt 7s4  der  zweiten  Differenz  und  ist  mit  entgegengesetzten  Zeichen  an  die  Monatstemperatur 
anzubringen.     Z.  B. 

Petersburg: 
Monat  Dez.         Jan.         Febr.         März         April        Mai  Juni  Juli       Aug. 

Temperatur  —6.64     —9.41      —8.61       —4.56  1.90        8.77  14.73         17.65       16.19 

Ai  —2.77        0.80  4.05  6.46         6.87  5.96  2.92       —.46 

A2  3.57         3.25  2.41  0.41    —0.91       —3.04       —4.38  (—4.05) 

V24A«  Korr.  —0.15      —0.14       —0.10      —0.02        0.04  0.13  0.18        0.17 

Temp.  d.  mittl.  Monatstages  —9.56       —8.75       — 4.66         1.88         8.81         14.86  17.83     16.36 

Die  derart  berechneten  Temperaturen  des  mittleren  Monat-stages  weichen  nur  um  wenige 
hundertel  Grade  von  den  direkt  berechneten  normalen  Tagestemperaturen  ab. 

Man  kann  die  Kegel  yon  Kleiber  auch  in  folgenden  einfachen  Satz  zusammenfassen :  Mau 
bildet  die  Differenz  zwischen  dem  Monatsmittel  und  dem  Mittel  der  beiden  benachbarten  Monate, 
dividiert  selbe  durch  12  und  bringt  den  Quotienten  so  an,*  dass  diese  Differenz  vergrössert  wird. 
Z.  B.  Juli,  17.65— V»(14.73  + 16.19)  =  2.19,  Korrektion  V»»  davon,  also  0.18  wie  oben.  (Wild, 
Rep.  Jür  Meteor.  B.  XHI.     Kl.  Mitth.  I  1890.     Auch  Met.  Z.  Littb.  1890). 
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erscheint  (siehe  beifolgende  Tafel  „Jährlicher  Gang  der  Temperatur  nach  100 jährigen 
Tagesmitteln),  so  unruhig  bewegt  sich  die  Temperatur  auf  und  ab. 

Genauere  vergleichende  Untersuchungen  über  das  Auftreten  bestimmter  Kälte- 
rückfälle und  Wärmeperioden  in  verschiedenen  Teilen  der  Erdoberfläche  fehlen  noch, 
wohl  wegen  des  Mangels  genügender  langjähriger  Tagesmittel  der  Temperatur  aus 
allen  Teilen  der  Erde.  Es  würden  sich  wohl  Beziehungen  zwischen  dem  Temperatur- 
gang benachbarter  Teile  der  Erdoberfläche  ergeben;  denn  wie  einerseits  nicht  anzu- 
nehmen ist,  dass  die  Wärmezunahme  auch  unter  mittleren  oder  normalen  Verhält- 
nissen überall  gleichmässig  erfolgt,  so  muss  auch  gefolgert  werden,  dass  dies  Eeaktionen 
von  Seite  der  im  Wärmefortschritt  zurückgebliebenen  Gegenden  hervorrufen,  und  da- 
mit Kälterückfälle  in  den  zu  rasch  sich  erwärmenden  Gegenden  erzeugen  muss^). 

DiebemerkenswertestenStörungenim  jährlichenTemperaturgang 
in  Mitteleuropa.  Mit  Hinweis  auf  die  graphische  Darstellung  mögen  die  bemerkens- 
wertesten Störungen  in  Wien  speziell  angeführt  werden,  man  beachte  dabei  den  völlig 
ähnlichen  Gang  in  Breslau  und  Paris,  obgleich  die  Perioden,  auf  welche  sich  die 
Tagesmittel  beziehen,  nicht  die  gleichen  sind. 

Nachwinter  um  die  Mitte  des  Februar.  Nachdem  die  Temperatur  vom  kältesten  Tage 
7.  Januar  — 2.5°  an  bis  zum  6.  und  7.  Februar  ziemlich  regelmässig  bis  auf  -{-0.4  gestiegen  ist 
sinkt  sie  wieder  bis  zum  13.  auf  — 0.4. 

Der  Kälterückfall  zu  Anfang  Mai,  (Eismänner  10.  11. 12.)  tritt  in  den  Tagesmitteln  nicht 
auffallend  hervor.     9.  Mai  15.7°,  fällt  bis  11.  auf  15.0°  um  dann  sogleich  wieder  zu  steigen. 

Kälterückfall  nach  Mitte  Juni*).  Dies  ist  die  ausgeprägteste  und  verbreitetste  Störung 
de«  normalen  Temperaturganges.  Am  13.  Juni  hat  die  Tagestemperatur  19.5°  erreicht,  fällt  dann 
bis  zum  20.  auf  18.5  um  einen  vollen  Grad  und  erreicht  erst  wieder  am  26.  Juni  die  Temperatur 
pes  13.     Selbst  in  den  fünftägigen  Mitteln  hat  der  13.— 16  Mai  19.2,  der  17.— 21  nur  18.9°. 

Die  populären  Wärmeperioden  im  Herbst,  Ende  September  oder  Anfang  Oktober  (Nach- 
sommer, alter  Weibersommer,  in  Amerika  „Indian  sunmier")  sind  in  den  100  jährigen  Tagesmitteln 
nicht  zu  finden,  offenbar  weil  ihr  Eintreten  zu  grossen  Schwankungen  unterliegt. 

Die  vieljährigen  Tagesmittel  der  Temperatur  von  Prag,  Breslau,  Paris  zeigen  diese  Stö- 
rungen auch,  nicht  so  jene  von  Mailand.  Aber  zu  London  und  zu  Rothesay,  (W-Schottland)  findet 
man  sie  wieder.  Die  langjährigen  Tagesmittel  des  Ostens  der  Vereinigten  Staaten  sind  noch  nicht 
spezieller  darauf  untersucht,  eine  Temperaturdepression  Anfang  Mai  und  Mitte  Juni  wie  in 
W-Europa  scheint  nicht  vorhanden  zu  sein. 

Sehr  bemerkenswert  ist  die  von  Roche  gegebene  Nebeneinanderstellung  der  fünftägigen 
Temperaturmittel  von  Montpellier  für  jede  der  drei  Perioden  1756—70,  1771—92  und  1857—66, 
welche  einen  völligen  Parallelismus  der  Kälterückfälle  und  Wärmeperioden  zeigen,  die  oben  er- 
wähnten sind  aber  darunter  nicht  vertreten  (Met.  Z.  XVIII  1883,  S.  315). 

Von  allen  Witterungsanomalien  sind  die  der  sogenannte  Eismänner  (gestrengen  Herrn 
Pankratius,  Servatius,  Bonifazius)  die  populärsten  und  haben  die  eingehendste  Behandlung  ge- 
fanden.    Die  Litteratur  über  die  Maifröste  und  deren  Ursachen  ist  eine  sehr  grosse. 

Die  Kälterückfälle  des  Mai  fallen  in  eine  Periode  der  Vegetationsent- 
wicklang,    in  welcher  sie  grossen   Schaden   anrichten  können.     Die  allgemeine  Er- 


1)  So  z.  B.  tritt  der  Eälterückfall  im  Mai  häufig  zuerst  im  mittleren  Schweden  ein,  dann  in 
den  Ostseeländem ,  hierauf  in  Norddeutschland,  später  in  Westphalen  und  der  Rheinprovinz,  im 
östlichen  Frankreich  und  in  Österreich,  noch  später  in  Russland,  scheint  sich  also  radial  von 
NW  nach  S  und  S£  auszubreiten.     (As s mann.) 

2)  Die  charakteristische  und  wesentliche  Wetterlage  für  diesen  Kälterückfall  besteht  in  dem 
Auftreten  eines  mächtigen  fast  unbeweglich  verharrenden  Barometermaximum  auf  dem  Meere  west- 
lieh von  Europa,  mit  einem  keilartigen  Vorsprung  noch  Zentraleuropa.  In  zweiter  Linie  sind  Baro- 
meterminima  im  Osten  und  NOsten  von  Zentraleuropa  charakteristisch.  (W.Martin,  die  Kälte- 
rückfaUle  im  Juni.     K.  Preuss.   Met.  Institut.     Berlin  1902). 
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wärmung  ist  noch  nicht  so  weit  vorgeschritten,  dass  nicht  durch  einen  stärkeren 
Temperaturrückgang  in  heiteren  Nächten  Frost  eintreten  könnte.  Im  Frühjahr  ist 
die  Diathermansie  der  Atmosphäre  noch  eine  viel  grössere  als  im  Sommer,  die  relative 
und  absolute  Feuchtigkeit  ist  viel  kleiner  und  die  hohen  Luftschichten  sind^  wie  die 
neueren  Ballonfahrten  gezeigt  haben,  um  diese  Zeit  noch  sehr  kalt,  deshalb  ist  die  nächt- 
liche Wärmeausstrahlung  in  heiteren  Nächten  sehr  stark  und  die  Gefahr  von  Nacht- 
frösten daher  sehr  gross.  Im  Juni  trifft  alles  dies  nicht  mehr  zu.  Junifröste  sind 
deshalb  in  Mitteleuropa  nur  in  hohen  Lagen  noch  zu  befürchten. 

Die  Untersuchungen  haben  ergeben,  dass  die  Wahrscheinlichkeit  von  Nachtfrösten 
über  den  ganzen  Mai  ziemlich  gleichmässig  verteilt  ist,  so  dass  die  drei  „Eisheiligen" 
kaum  eine  grössere  Frostgefahr  bringen  als  spätere  Maitage.  Es  giebt  aber  oft 
längere  Folgen  von  Jahrgängen,  in  denen  in  der  That  vom  10. — 12.  Mai  starke  Tem- 
peraturdepressionen so  regelmässig  auftreten  (wie  z.  B.  1878 — 1887),  dass  sie  auch  in 
den  Mittelwerten  nachdrücklich  sich  ausprägen,  dann  folgen  wieder  Perioden,  wo  die  Eis- 
heiligen nicht  zu  bemerken  sind,  i) 

Das  Nachtfrostphänomen.  Das  Auftreten  von  Nachtfrösten  am  Erdboden 
in  der  wärmeren  Jahreszeit,  das  wegen  seiner  Wichtigkeit  für  die  Bodenkultur  Gegen- 
stand vieler  Untersuchungen  geworden  ist,  mag  an  dieser  Stelle  ganz  kurz  behandelt 
werden.  Es  ist  damit  die  Temperaturerniedrigung  gemeint,  weichein  heiteren  Nächten  mit 
grosser  Diathennansie  der  Atmosphäre  durchWärmeausstrahlungam  Erdboden 
noch  in  der  wärmeren  Jahreszeit,  in  Schweden  und  Finland  (ähnlich  anderswo  in  glei- 
chen Breiten)  selbst  noch  im  Hochsommer,  sich  gelegentlich  einstellt,  nicht  die  Ab- 
kühlung, welche  durch  kalte  Luftströmungen  herbeigeführt  wird.  Letztere  bereiten 
ja  allerdings  meist  die  Erscheinung  vor,  indem  sie  allgemeine  Temperaturerniedrigung 
herbeiführen,  den  Himmel  aufheitern  und  trockene  Luft  bringen.  Unter  solchen  Ver- 
hältnissen kann  dann  die  nächtliche  Wärmeausstrahlung  die  Temperatur  selbst  unter  den 
Gefrierpunkt  sinken  lassen  und  Reifbildung  bewirken,  was  namentlich  im  Frühling 
(und  Sommer)  grossen  Schaden  verursachen  kann.  Die  Temperatur  am  Erdboden 
sinkt  in  solchen  Nächten  erheblich  unter  das  Minimum  der  Lufttemperatur  das  in 
1 — 2  m  Höhe  über  dem  Boden  beobachtet  wird. 

Für  die  vertikale  Temperaturschichtung  in  Frostnächten  wollen  wir  folgendes  Beispiel  nach 
Hom^n  anführen  (Finland): 

Höhe  über  dem  Boden  0  0.9  2.0  m  0  1.5  m 

Freies  Feld  Kiefernwald 

28.  Juli  1  h  morgens  —2.5  1.5  4.0  7.3  7.0 

27.  August  1274  h  morgens  —5.5  —2.0  0.7  4.8  4.8 

11.  u.l2.Sept.  5  V»b  morgens  — 4.8  -—1.4  0.0  4.3  4.8 

Die    Beobachtungen    sind    über    einem    freiem    Feld    und  in   einem  Kiefernwald   angestellt. 

Der  trockene  Kiefernwald  war  etwas  höher  gelegen.     Die  Temperatur  sinkt  nach  Sonnenuntergang. 


1)  Bei  dem  allgemeinen  Interesse  für  die  KälterückfUlle  im  Mai  mögen  emige  der  wichtig- 
sten Untersuchungen  darüber  angeführt  werden.  D  o  v  e,  Kälterückfälle  im  Mai.  Abh.  d.  Berliner 
Akad.  1850.  —  W.  v.  Bezold,  desgleichen  Abh.  d.  k.  bayr.  Akademie,  München  1883.  — 
van  Bebber,  die  gestrengen  Herren.  Met.  Z.  XVIII  145,  418;  XIX  183,  245,  420.  —  Kranken- 
hagen, Deutsche  Met.  Z.  18H4,  S.  371.  —  R.  Hennig,  Untersuchungen  über  die  kalten  Tage  des 
Mai,  ,Das  Wetter*,  XV.  1898  .—  V.  Kremser,  Beiträge  zur  Frage  der  Kälterückfalle  im  Mai 
Met.  Z.  1900,  S.  209.  —  Müttrich  und  v.  Bezold,  Met.  Z.  1899.  S.  114.  —  R.  Gautier, 
Saintes  de  Glace.  Referat  Met.  Z.  1903,  S.  566.  —  Über  die  Junikälte  s.  11  eil  mann,  Met.  Z.  XII, 
1877,  a.  4  und  Krankenhagen,  D.  Met.  Z.  1884.  S.  11  u.  Martin,  vorhergehende  Seite. 
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sehr  rasch,  oft  6 — 7^*  in  einer  Stunde,  später  in  der  Nacht  wird  die  Erkaltung  natürlich 
langsamer. 

Die  Lufttemperatur  ist  am  Boden  über  dem  Grase  stets  um  einige  Grade  tiefer  als  in  1 — 2  m 
Höhe,  im  Walde,  wo  die  stärkste  Ausstrahlung  von  den  Wipfeln  der  Bäume  ausgeht,  ist  die  Tem- 
peratur am  Boden  gleich  oder  höher  als  in  1 — 2  m.  Feuchter  Boden  wirkt  gegen  den  Frost,  weil 
er  erstlich  ein  besserer  Wärmeleiter  ist,  zweitens  weil  er  eine  grössere  Wärmekapazität  hat  (bei 
gleicher  Wärmeabgabe  weniger  erkaltet)  und  drittens  weil  er  die  Luftfeuchtigkeit  erhöht.  Sümpfe 
und  Moore  dagegen  sind  Frostherde,  wegen  der  niedrigen  Temperatur  des  Bodens  und  der  Luft 
und  der  Verdunstungskälte. 

Je  reiner  und  tiefer  blau  der  Himmel,  desto  grösser  die  Frostgefahr.  Trübung  und  Wolken 
bewirken  rasch  eine  Temperaturerhöhung. 

Je  trockener  die  Luft  ist,  desto  rascher  und  stärker  sinkt  die  Temperatur  nach 
Sonnenuntergang '). 

Höhere  Luftfeuchtigkeit  schützt  vor  Frostgefahr  einerseits  durch  Tauhildung, 
bei  welcher  latente  Wärme  abgegeben  wird,  andrerseits  durch  den  Eintritt  nebliger 
Trübung  der  Luft,  sobald  die  Temperatur  unter  deren  Taupunkt  sinkt;  liegt  der 
Taupunkt  über  0",  so  ist  deshalb  ein  Frost  weniger  zu  besorgen.  Darauf  gründete 
man  vielfach  Nachtfrostprognosen"). 

II.  Die  unperiodischen  Aenderungen  der  Temperatur.  Veränderlichkeit  der 

Monats-  und  Jahresmittel. 

Die  Feststellung  der  Störungen  des  jährlichen  Wärmeganges  leitet  unmittelbar 
hinüber  zur  Untersuchung  der  Verschiedenheiten  des  jälirlichen  Verlaufes  der  Tem- 
peratur in  verschiedenen  Jahrgängen.  Selbst  die  Monatsmittel,  noch  mehr  natürlich 
die  Tagesmittel,  schwanken  nach  den  Jahren,  namentlich  im  Winter  höherer  Breiten, 
innerhalb  sehr  weiter  Grenzen,  so  dass  sogar  die  Frage  sich  aufdrängt,  welche  reale 
Bedeutung  die  Mitteltemperaturen  überhaupt  haben. 

In  W^ien  hatte  z.  B.  der  1.  Januar  1849  eine  mittlere  Temperatur  von — 14.0®,  dagegen  1860 
-f  11.0»  (im  100jährigen  Mittel  —1.9«'),  der  28.  Januar  1834  hatte  12.3»,  dagegen  1876  —19.6, 
Differenz  31.^**!  Ja  die  Jahreszeiten  können  geradezu  umgekehrt  erscheinen.  Am  21.  Juni  1874 
zeigte  das  Thermometer  in  Münster  um  6  h  morgens  7.0»,  Minimum  4.6»,  ein  halbes  Jahr  früher 
am  24.  Dezember  (1873)  war  die  Temperatur  um  6ha  9.6»,  das  Minimum  5.0»  (Heis).  Der 
1.  Januar  1883  hatte  zu  Landsdowne  eine  mittlere  Temperatur  von  11.7»  (Minimum  10.3),  der 
16.  Juli  hingegen  war  mit  11.2  (Minimum  6.3»)  um  einen  halben  Grad  kälter.  Diese  Beispiele  ge- 
nügen, um  zu  zeigen,  innerhalb  welch  enormer  Grenzen  die  Tagesmittel  schwanken  können,  und 
welch  lange  Beobachtungsreihen  (in  mittleren  und  höheren  Breiten)  nötig  sind,  um  Tagesmittel  ab- 
leiten zu  können,  welche  den  einem  Orte  eigentümlichen  jährlichen  Wärmegang  einigermassen  ver- 
lässlich zu  beurteilen  gestatten. 

Dass  trotzdem  ein  „normaler"  Wärmegang  für  jeden  Ort  berechnet  werden 
darf,  können  wir  schon  daraus  schliessen,  dass  die  ältesten  Beobachtungsergebnisse, 
die  wir  besitzen,  keine  Änderungen  im  jährlichen  Wärmegang  gegen  die  Jetztzeit 
erkennen  lassen,  wenn  auch  die  Temperaturen   selbst   früher   meist    höher   gefunden 


1)  Man  sehe  die  Beobachtungen  von  Sntton  in  Met.  Z.  1890.  S.  80. 

2)  Man  sehe  Koppen  und  Kammermann,  Met.  Z.  1886,  S.  123—126.  Über  die  alte, 
sehr  verbreitete,  rein  auf  Erfahrung  beruhende  Methode,  die  Kulturen  durch  Erzeugung  von  Rauch 
gegen  die  nächtliche  Ausstrahlung  zu  schützen,  findet  man  näheres  bei  Trab ert:  Bekämpfung  der 
Frostgefahr  durch  künstliche  Wolken,  Met.  Z.  1899,  S.  529.  S.  Lern  ström  hat  Versuche  mit 
Frostfackeln  angestellt,  die  langsam  brennen,  viel  Rauch  und  Wasserdarapf  liefern  und  zugleich  die 
Luft  erwärmen.     Met.  Z.  1896,  S.  37. 


88  Unperiodische  Änderungen  der  Lufttemperatur. 


worden  sind  als  jetzt,  was  aber  keineswegs  als  eine  thatsächliche  säkulare  Tempe- 
raturänderung gedeutet  werden  darf,  da  die  Ursache  dafür,  wie  wir  sehen  werden, 
anderwärts  gesucht  werden  muss. 

Die  Temperaturaufzeichnungen  der  Mitglieder  der  Accademia  del  Cimento  in  Florenz  vor 
200  Jahren  zeigen  denselben  jährlichen  Wärmegang,  wie  er  aus  den  jüngsten  Au&eichnungen  sich 
ergiebt;  ebenso  finden  wir,  dass  zu  Paris  der  jährliche  Temperaturgang  vor  100  Jahren  der  gleiche 
war,  wie  jetzt.  Die  Phasenzeiten  stimmen  Yöllig,  die  Jahresschwankung  ergiebt  sich  aus  den  alten 
Aufzeichnungen  etwas  grösser,  was  jedenfalls  in  der  schlechteren  Aufstellung  der  Thermometer 
(grössere  Strahlungseinflüsse)  begründet  ist. 

Von  der  absoluten  Grösse  der  Schwankungen  der  Monatsmittel  geben  folgende 
Beispiele  eine  Vorstellung: 

In  Wien  hatte  der  Dezember  1840  eine  mittlere  Temperatur  von  — 9.3,  der  mittleren  Janu- 
artemperatur von  Petersburg  entsprechend,  dagegen  der  Dezember  1833  5.4^,  gleich  dem  Januar 
von  Pola.  Der  ^kälteste  Juli  (1837)  entsprach  mit  17.4°  einem  Juli  in  Nordengland,  dagegen  der 
Juli  1794  mit  24.6°  dem  Juli  in  Triest.  Das  kälteste  Jahr  1829  hatte  7.4°,  das  wärmste  1822 
11.8°.  In  Laibach  hatte  der  Dezember  1879  —11.7°,  dagegen  1868  6.0°,  eine  absolute  Schwan- 
kung von  17.7°.5Ba8el  hatte  im  Dezember  1879  — 9.9°,  dagegen  im  Dezember  1880  6.2°,  Diffe- 
renz 16.1°  von  einem  Jahr  zum  nächsten.  Krakau  hatte  in  50  Jahren  einmal  die  Januartempe- 
ratur  von  Kasan  (1829,  —13.9°),  ein  anderes  Mal  jene  von  Riva  (1825,  3.9°). 

Petersburg  hatte  innerhalb  118  Jahren  als  Extreme  der  Januartemperatur — 21.5°  (1814) 
und  —1.9°  (1843),  Schwankung  19.6°,  der  Julitemperatur  21.9°  (1774)  und  14.1°  (1832  und  1878), 
Schwankung  7.8°. 

Diese  Beispiele  zeigen  schon,  dass  die  Schwankungen  der  extremen  Monats- 
temperaturen im  Winter  (der  mittleren  und  höheren  Breiten)  viel  grösser  sind  als 
im  Sommer.  Bildet  man  die  Abweichungen  von  der  normalen  Temperatur,  so  findet 
man  ferner,  dass  im  Winter  die  kältesten  Monate  tiefer  unter  den  Mittelwert  hinab- 
sinken, als  die  wärmsten  sich  darüber  erheben,  im  Sommer  dagegen  das  Umgekehrte 
stattfindet.     Die  folgenden  Zahlen  zeigen  dies  specieller. 

Abweichungen  der  kältesten  und  wärmsten  Monatsmittel  von  der  normalen 

Temperatur.     (Mitteleuropa). 

Jan.     Febr.     März     April      Mai      Juni      Juli      Aug.       Sept.      Okt.      Nov.      Dez,  Jahr 

—8.2     —7.2     —6.3     —4.3     —4.1     —3.5     —3.3     —3.2     —3.0'     —3.9     —4.9     —9.7  —2.15 

6.2         5.0         4.7         5.0         4.4         3.9         3.6         4.4         3.3*         3.6         4.1         5.4  1.93 

Absolute  Schwankung  (absolute  Veränderlichkeit  nach  Dove) 
14.4       12.2       11.0         9.3         8.5         7.4         6.9         7.6         6.3*         7.5         9.0       15.1  4.08 

Von  Oktober  bis  März  gehen  die  kältesten  Monate  tiefer  unter  das  Mittel 
hinab,  als  die  wärmsten  es  überschreiten,  Von  April  bis  September  findet  das  Um- 
gekehrte statt,  die  wärmsten  Monate  zeigen  die  grösste  Abweichung.  Die  „absolute 
Veränderlichkeit"  der  Monatstemperaturen  [ist  im  Winter  zweimal  so  gross  als  im 
Sommer. 

Ein  ähnliches  Verhalten  zeigen  in  Europa  auch  die  höchsten  und  tiefsten  Tages- 
mittel, sowie  auch  die  extremen  Momentantemperaturen.  Das  gilt  aber  nicht  für  alle 
Klimagebiete.  Zu  Madras  und  Batavia  z.  B.  sind  es  die  wärmsten  Monate,  welche  am  weite- 
sten vom  Mittelwert  sich  entfernen ;  die  Trockenzeit  hat  grössere  Abweichungen  auf- 
zuweisen als  die  Regenzeit. 

Absolute  Temperatur  extreme.  Die  auf  der  Erdoberfläche  vorkommen- 
den absoluten  Temperaturextreme  liegen  zwischen  50®  C.  (Arabien,  Mesopotamien, 
Sahara,  Pandschab,  Arizona  und  Inneres  von  Kalifornien,  Inneres  von  Australien) 
und  — 70'^  (in  der  Gegend  von  Werchojansk,  NE-Asien).     Die  höchsten  Temperaturen 
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sind  etwas  unsicher  (als  wirkliche  Luftwärme),  weil  die  Wärmestrahlung  sehr  schwer 
genügend  zu  eliminieren  ist.  lu  der  Oase  Wargla  (Algerien)  wurden  am  17.  Juli  1879 
53«  beobachtet,  in  Jakobabad  i)  im  oberen  Sind  (Indien)  am  13.  Juni  1897  52.2»; 
dagegen  zu  Werchojansk  am  15.  Januar  1885  — 68  ».  Es  unterliegt  demnach  keinem 
Zweifel,  dass  am  ostsibirischen  Kältepol  die  Lufttemperatur  in  der  Nähe  der  Erd- 
oberfläche gelegentlich  auch  noch  unter  — 70»  herabsinken  mag. 

1.  Mittlere  Veränderlichkeit  der  Monatsmittel  der  Temperatur. 
Wichtiger  noch  als  die  absolute  Veränderlichkeit  der  Monatsmittel  der  Temperatur 
ist  die  mittlere  Veränderlichkeit,  welche  am  besten  geeignet  ist,  als  Maas  der  Schwan- 
kungen um  den  Mittelwert  zu  dienen  und  zugleich  als  Mass  der  Verlässlichkelt  des 
Mittels  (des  wahrscheinlichen  Fehlers  desselben).  Dieselbe  kann  schon  aus  einer  ge- 
ringeren Zahl  von  Jahrgängen  so  bestimmt  werden,  dass  spätere  Jahrgänge  dieselbe 
nur  wenig  mehr  ändern.  Es  ist  das  Verdienst  von  H.  W.  Dove,  die  mittlere  Ver- 
änderlichkeit der  Monatsmittel  (auch  mittlere  Anomalie  genannt)  für  sehr  viele  Orte 
berechnet  zu  haben -2). 

Bildet  man  die  Abweichungen  der  Temperaturmittel  desselben  Monates  in  den  ver- 
schiedenen Jahrgängen  vom  Gesamtmittel  und  nimmt  das  Mittel  derselben,  indem  man 
die  Abweichungen  ohne  Rücksicht  auf  ihr  Zeichen  addiert  und  durch  die  Zahl 
der  Jahre  dividiert,  so  erhält  man  die  mittlere  Abweichung  oder  mittlere 
Veränderlichkeit  dieses  Monatsmittels.  Ebenso  kann  man  mit  den  Jahresmitteln 
und  natürlich  auch  mit  den  Tagesmitteln  verfahren.  Auf  einen  je  längeren  Zeitab- 
schnitt die  Mittel  sich  beziehen,  desto  kleiner  wird  natürlich  die  mittlere  Veränder- 
lichkeit derselben,  die  Tagesmittel  sind  am  veränderlichsten,  die  Jahresmittel  am 
konstantesten. 

Abweichungen  der  Dezembermittel  von  Wien  vom  50  jährigen  Mittel  1831  — 1880. 
Jahrgänge         1  2345  67  89  10      Summe  Mittel 

1830—1839  2.0  0.1  —1.1  5.6  2.1  —1.9  3.6  —0.6  —0.5  1.3  18.8  1.9 
1840—1849  —9.1  3.3  2.1  3.7  —4.0  3.0  —1.5  0.6  —0.4  —1.6  29.3  2.9 
Die  mittlere  Veränderlichkeit  des  Dezembermittels  in  den  20  Jahrgängen  1830 
bis  1849  ist  somit  2.4«,  die  nächsten  20  Jahrgänge  liefern  2.0»,  Mittel  von  40  Jahren 
somit  2.20,  die  90  Jahrgänge  von  1775 — 1864  geben  2.3«.  Man  kann  demnach 
aus  20jährigen  Beobachtungen  schon  einen  brauchbaren  Wert  der  Veränderlichkeit 
ableiten.  Unter  diese  Zahl  von  Jahrgängen  soll  man  aber  in  den  gemässigten  und 
höheren  Breiten  nicht  herabgehen.  Ein  Beispiel  für  den  jährlichen  Gang  der  Ver- 
änderlichkeit oder  der  mittleren  Anomalie  der  Monats-  und  Jahresmittel  geben  folgende 
Zahlen: 

Veränderlichkeit  der  Mitteltemperaturen  zu  Wien   1775 — 1874. 
Jan.      Febr.     März      April     Mai       Juni        Juli      Aug.       Sept.       Okt.      Nov.      Dez.         Jahr 
2.4        2.3        1.7         1.6        1.5         1.2*        1.2         1.3        1.1*         1.5         1.3        2.3  0.72 

Die  Veränderlichkeit   ist    im  Januar    doppelt    so    gross   wie  im  Juni  und  Juli 

1)  Da«  mittlere  Jahresmaximum  dieseH  Ortes  (1887—1898)  ist  50.3°,  das  mittlere  tägliche 
Maximum  von  Mitt«  Mai  bis  Mitte  Juni  44.6,  das  durchschnittliche  für  den  30.  Mai  45.6^.  Weiteres 
P.  auch  Wüstenklima  in  Kalifornien.     Met.  Z.  1893.     S.  19. 

2)  H.  W.  Dove,  Klimatologische  Beiträge,  ü.  Teil.  Berlin  1869.  S.  217  u.  s.  f.,  und 
Wild,  Temperaturverhältnisse  des  Russischen  Reiches.  S.  251  u.  271,  Tabelle  S.  259.  Man 
findet  da.selbst  eine  eingehendere  Untersuchung  über  die  Veränderlichkeit  der  Monats-  und 
Jahresmittel. 
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(Wintemiittel  2.33,  Sommermittel  1.23).  Die  mittlere  Ab  weichnng  eines  Tagesmittels 
im  Januar  ist  5.7*',  im  Angast  und  September  3.5^. 

Die  Veränderlichkeit  der  Mittelwerte  nimmt  mit  der  geographischen  Breite  zu 
und  ist  dabei  um  grüssten  in  dem  Grenzgebiete  z\iischen  Kontinental-  und  Seeklima, 
besser  gesagt  in  jenem  Teil  des  Kontinentalklimas,  welcher  zeitweilig  auch  in  das 
Gebiet  des  Seeklimas  aufgenommen  wird. 

Eine  Übersicht  über  die  Grösse  der  Veränderlichkeit  in  verschiedenen  Teilen 
der  Erde  geben  folgende  Zahlen: 

^  ,  Nord-  W.-Sibirien  Mittel-      Nord-       Nördl.         Süd-       ,    ,.  Dalmat.       Eng-     Inn.Nord- 

izegena  ^^^^      ^    ^.^^      j^^^^j     deutschl.  Oßtalpen    Alpen      "*"^'*       Inseln         land     Amerika») 

Winter     3.4  3.0  3.1  2.0  2.3  1.6  1.4  1.3  1.4  2.5 

Sommer  1.6  1.3  1.4  0.9  1.1  1.0  1.0  0.8  1.0  1.2 

Mittel       2.3  2.0  2.1  1.3  1.6  1.2  1.2  1.2  1.3  2.0 

In  der  gemässigten  Zone  der  südlichen  Hemisphäre  ist  die  Veränderlichkeit 
vielfach  im  Sommer  grösser  als  im  Winter.     Z.  B. 

Winter    Frühling    Sommer  Herbst         Jahr 
Cordoba  (kontinentales  Klima)     1.08         0.70*         0.90         0.79  0.S7 

Auckland  (ozeanisch)  0.19*        0.67  1.02         0.71  0.42 

In  den  Tropen  ist  die  Veränderlichkeit  gering,  namentlich  im  Äquatorialgebiet 
selbst.  Zu  Batavia  ist  die  Veränderlichkeit  der  Monatsniittel  in  der  nassen  Jahres- 
hälfte (Oktober  bis  März)  0.33",  in  der  trockenen  0.27'',  die  Veränderlichkeit  des 
Jahresmittels  ist  bloss  0.19. 

In  höheren  Breiten  ist  deshalb  eine  viel  längere  Reihe  von  Beobachtungsjahren 
nötig,  um  Mittelwerte  von  einer  bestimmten  geringen  Fehlergrenze  berechnen  zu 
können,  als  in  niedrigen  Breiten  und  namentlich  in  den  Tropen. 

2.  Wahrscheinliche  Fehler  der  Mittelwerte  und  Zahl  der  Jahrgänge, 
die  zur  Erreichung  einer  bestimmten  Fehlergrenze  benötigt  wird. 

Die  Untersuchung  der  Abweichungen  der  Einzelwerte  der  Temperatur ,  des 
Luftdruckes  u.  s.  w.  eines  bestimmten  Zeitraumes  (Tag,  Monat,  Jahr)  von  dem  arith- 
metischen Mittel  einer  grösseren  Anzahl  derselben  ergibt,  dass  dieselben  im  allge- 
meinen nach  Grösse  und  Sinn  der  Abweichung  (positiv  od.  negativ)  sich  derart  anordnen, 
dass  sie  an  Häufigkeit  ziemlich  regelmässig  nach  ihrer  Grösse  abnehmen,  und  dass 
positive  und  negative  Abweichungen  ziemlich  gleich  häufig  sind.  Sie  verhalten  sich 
also  ähnlich  wie  Beobachtungs-(Messungs)-fehler,  wenngleich  sie  ganz  anderen  Ur- 
sprungs sind. 

Der  Grund  lie^  darin,  dass  für  jeden  Ort  eine  Tendenz  besteht,  dass  demselben  das  seiner 
Lage  auf  der  Erdoberfläche  entsprechende  Wänneausmass  u.  s.  w.  zukomme,  so  lange  die  Sonnen- 
strahlung, die  Verteilung  von  Land  und  Meer  die  gleiche  bleibt.  Aus  dieser  Tendenz  entspringt 
die  oben  erwähnte  Anordnung  der  Abweichungen  von  dem  3kiittelwert  der  einzelnen  meteorolo- 
gischen Elemente  und  berechtigt,  diese  Abweichungen  rechnerisch  wie  Fehler  zu  betrachten  und 
die  Regeln  der  Wahrscheinlichkeitsrechnung  auf  sie  anzuwenden*). 

Ein  Beispiel  für  die  Verteilung  der  Abweichungen  der  Temperatur  von  dem  Mittelwert  nach 
Grösse  und  Vorzeichen  geben  folgende  Zahlen: 

1)  Breite  von  Norditalien. 

2)  Man  sehe  die  P:rgebnis8e  von  A.  Angot,   siehe  Met.  Z.   1903.     S.  333. 
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1.8—2.0 

Summe 

1 

65 

1 

65 

2 

130 

Häufigkeit  bestimmter  Abweichungen  der  Jahre.stemperatur  vom  130  jährigen  Mittel  (10.6) 

zu  Paris  (1757—1886) 
Grösse  0.0—0.2       0.3—0.5       0.6—0.8       0.9—1.1       1.2—1.4       1.5—1.7 

Positiv  18  19  13  8  4  2 

Negativ  20  17  21  11  4  1 

Summa  38  36  24  19  8  3 

Prüf  ung  der  Abweichun  gen.  Cornu  hat  ein  einfaches  und  elegantes  Verfahren 
angegeben,  um  zu  prüfen,  ob  die  Abweichungen  vom  Mittelwert  dem  Gesetze  der  zufälligen  Fehler 
so  weit  entsprechen,  dass  der  wahrscheinliche  Fehler  aus  denselben  nach  den  Regeln  der  Wahr- 
scheinlichkeitsrechnung abgeleitet  werden  kann. 

Der  Satz  von  Cornu  lautet:  Wenn  die  Abweichungen  (e)  einer  Reihe  von  Zahlen  dem  Ge- 
setze der  zufälligen  Fehler  Genüge  leisten,  so  ist  das  doppelte  Quadrat  des  mittlereren  Fehlers, 
Eo*}/2'f*:(n — i),  dividiert  durch  das  Quadrat  des  durchschnittlichen  Fehlers  (der  mittleren 
Al)weichung  d.i.  v*),  gleich  der  Zahl  n  oder  gleich  3.1416. 

Versuchen  wir  diesen  Satz  auf  die  Abweichungen  einiger  Temperaturmittel  von  ihren)  all- 
gemeinen Mittelwert  anzuwenden. 

Die  Abweichungen  von  125  Wintertemperaturen  von  Wien  (1775 — 1899)  geben  für  2E':v* 
3.11,  die  Abweichungen  der  Sommertemperaturen  3.25,  Mittel  also  3.18.  Längere  Beobachtun^'s- 
reihen  und  Jahresmittel  nähern  sich  noch  viel  mehr  dem  theoretischen  Wert  3.14  z.  B.  Jahres- 
mittel der  Temperatur 

Paris  (1767— 1886)         -S"**  -=»  67.88;  v  =  0.574;         2E«:v«  —  3.20 

Mailand  (1763—1872)   JT*«  ^  53.65;  v  —  0.563;         2E*:v*  «  3.11 

Die  130jährigen  Luftdruckmittel  des  Januar  zu  Paris  liefern,  trotz  ihrer  ausser- 
ordentlich grossen  Veränderlichkeit,  schon  fast  genau  den  Wert  von  n.     Es  ist  für  dieselben: 

Luftdruckmittel  des  Januar:     1767—1886,  T*«  =-  2237.0;        v  —  3.47;         2Ea:v»  —  3.13 
(ohne  1886  sogar  3.14). 

Man  wird  diese  Proben  für  genügend  halten,  um  den  Satz  aufstellen  zu  können,  dass  auf 
langjährige  Temperatur-  und  Luftdruckmittel  die  Regeln  der  Wahrscheinlichkeitsrechnung  legitim 
angewendet  werden  dürfen. 

Es  ist  vielfach  vorteilhaft,  zu  einer  bestimmten  Vorstellung  von  der  beiläufigen 
Fehlergrenze  eines  meteorologischen  Mittelwertes  zu  gelangen.  Zu  diesem  Zwecke 
leistet  eine  Formel  die  besten  Dienste,  welche  Fe  ebner  aufgestellt  hat,  und  von  der 
auch  schon  vielfach  Anwendung  in  der  Meteorologie  gemacht  worden  ist. 

Bezeichnen  wir  die  mittlere  Abweichung  (mittlere  Veränderlichkeit,  mittlere 
Anomalie,  wie  oben)  mit  v,  mit  n  die  Zahl  der  Fälle,  aus  welchen  das  Mittel  be- 
stimmt wurde  (Anzahl   der  Jahrgänge  z.  B.),    so  ist  der  wahrscheinliche  Fehler  des 

1.1 955 

arithmetischen  Mittels  =  -7' x  v. 

1/2  n—1 

Diese  Formel  vermeidet  die  Bildung  der  Quadrate  der  einzelnen  Abweichungen  welche 
die  B esse  1-G aussehe  Formel  erfordert,  und  gestattet  die  Verwendung  der  in  mehr- 
facher Hinsicht  schon  an  sich  nützlichen  „mittlerenAb  weichung"  auch  zurFehlerberechnung* 

Man  kann  den  Faktor,  der  mit  der  mittleren  Abweichung  zu  multiplizieren  ist, 
in  eine  Tabelle  bringen  und  schätzt  dann  besonders  bequem  den  wahrscheinlichen 
Fehler  eines  Mittelwertes,  sobald  die  mittlere  Abweichung  gegeben  ist*). 


1)  Die  folgende  kleine  Tabelle  enthält  die  Werte  des  Faktors  1.1955  :  y2n  —  1,  mit  welchen 
die  mittlere  Veränderlichkeit  t  zu  multiplizieren  ist,  um  den  wahrscheinlichen  Fehler  zu  erhalten. 

nOl  23456789 

20         0.191         0.187  0.182         0.178         0.174         0.171         0.167         0.164         0.161         0.158 

30         0.156         0.153  0.151         0.148         0.146         0.144         0.142         0.140         0.138         0.136 

40        0.134         0.133  0.131         0.130         9.128         0.127         0.125         0.124         0.123         0.121 

50         0.120         0.119  0.118         0.117         0.116         0.114         0.113         0.112         0.111         0.110 
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Die  mittlere  Abweichung  eines  Wintermonates  in  Wien  ist  oben  zu  2.33,  die  eines  Sommer- 
monates zu  1.23,  die  des  Jahresmittels  zu  0.72  angegeben  worden,  der  wahrscheinliche  Fehler  des 
100  jährigen  Monatmittels  ist  daher  im  Winter  0.20**,  im  Sonuner  0.10°,  der  des  Jahresmittels  0.06°. 
Der  wahrscheinliche  Fehler  der  118jährigen  Tagesmittel  ist  zu  Petersburg  im  Januar  durch- 
schnittlich noch  0.47°,  im  August  0.18  (Wahlen). 

Der  wahrscheinliche  Fehler  des  Mittels  ändert  sich  im  Verhältnis  der  Quadratwurzel  aus  der 
Anzahl  der  Beobachtungen  (Jahrgänge).  Der  Fehler  eines  20  jährigen  Temperaturmittels  in  der 
Gegend  Ton  Wien  ist  deshalb  j/lOO :  20,  d.  i.  2.24 mal  so  gross,  als  der  des  100 jährigen  Mittels; 
20  jährige  Mittel  der  Wintermonate  sind  deshalb  noch  um  ca.  Ys°  unsicher. 

Man  kann  ferner  fragen,  wie  viel  Jahrgänge  sind  nötig,  um  einem  Mittelwert 
einen  bestimmten  wahrscheinlichen  Fehler  zu  sicliem,  z.  B.  den  wahrscheinlichen 
Fehler  von  ±  Cl». 

Man  erhält  die  Zahl  von  Jahrgängen,  die  zu  einem  wahrscheinlichen  Fehler  v  von 
O.l**  erforderlich  sind,  genähert,  wenn  man  das  Quadrat  der  mittleren  Abweichung  mit 
72  multipliziert.  So  ist  z.  B.  in  Wien  v  für  das  Jahrmittel  0.72,  v^  also  0.52  und 
0.52  X  72  =  40,  somit  erhält  man  aus  rund  40  jährigen  Beobachtungen  das  Jahres- 
mittel von  Wien  auf  +  0. 1  ^. 

Für  Wien  findet  man  fenier  nach  dieser  Kegel  die  für  w  =•  iO.l  erforderliche  Zahl  der 
Jahrgänge  für  die  Wintermonate  gleich  400,  für  die  Sonmiermonate  gleich  100.  Für  Westsi- 
birien, wo  V  im  Winter  3.0,  im  Sommer  1.15  ist,  erhält  man:  Zahl  der  Jahre  im  Winter  650,  im 
Sommer  90  Jahre.  In  Batavia  dagegen,  wo  v  im  ^Mittel  nur  gleich  0.30  ist,  erhält  man  die 
Monatsmittel  schon  aus  0.09  X  72  =  6  bis  7  Jahrgängen  bis  auf  ;£  0.1®. 

3.  Reduktion  der  Temperaturmittel  auf  gleiche  Perioden.  Die 
vorhin  nachgewiesene  grosse  Veränderlichkeit  selbst  der  Monatsmittel  der  Temperatur 
verhindert,  dass  Beobachtungsergebnisse  aus  verschiedenen  Jahrgängen,  namentlich 
wenn,  wie  das  oft  der  Fall  ist,  die  Anzahl  derselben  nicht  sehr  gross  ist,  unmittel- 
bar miteinander  verglichen  werden  können.  Man  weiss  dann  nie,  ob  der  Unterschied 
der  Temperatur  zweier  mehr  oder  minder  benachbarter  Orte  ein  reeller  ist,  oder  ob 
er  nur  auf  der  Verschiedenheit  des  Temperaturcharakters  der  Jahrgänge  beruht^  aus 
denen  die  Mittelwerte  abgeleitet  worden  sind.  Je  näher  sich  die  Orte  liegen,  je 
kleiner  die  wirklichen  Temperaturunterschiede  derselben  sind,  desto  störender  macht 
sich  dieser  Umstand  geltend,  denn  desto  genauer  sollten  die  Temperatunnittel  sein 
Es  giebt  aber  einen  Weg,  trotz  der  Unsicherheit  der  Temperaturmittel  selbst, 
doch  die  Temperaturdifferenzen  zwischen  nicht  zu  sehr  entfernten  und  verschieden 
gelegenen  Orten  bis  auf  +0.1  ^  auch  aus  kürzeren  Beobachtungsreihen  festzustellen. 
Dies  kann  durch  gleichzeitige  (korrespondierende)  Beobachtungen  an  beiden  Orten  ge- 
schehen. 

Es  war  Lamont,  der  zuerst  auf  den  Umstand  hingewiesen  hat,  dass  trotz  der  Veränder- 
lichkeit der  Temperaturen  selbst,  doch  die  Unterschiede  derselben  zwischen  benachbarten  Orten  be- 
merkenswert konstant  bleiben.  „Vergleicht  man  die  Beobachtungen  zweier  nicht  zu  weit  vonein- 
ander entfernter  Orte,  so  ist  der  Unterschied  (oder  das  Verhältnis)  durch  physikalische  Gesetze 
genau  bestimmt,  als  eine  meteorologische  Konstante  im  strengen  Sinne  des  Wortes  und  die  zu- 
fälligen Abweichungen  sind  so  beschaffen,  dass  sie  ebenso  leicht  und  ebenso  häufig  auf  die  positive 
als  auf  die  negative  Seite  fallen.  Dieser  Weg,  die  ,Methode  der  korrespondierenden  Beobachtxmgen, 
ist  der  geeignetste  (sagt  Lamont),  um  die  Meteorologie  als  mathematische  Disziplin  auszubilden^). 

Für  25  Jahre  ist  z.  B.  der  Faktor  0.171. 

Für  ßO  70  80  90  100  Jahre 

Faktor      0.110         0.102         0.095         0.089         0.085 
1)  Lamont,  Die  Bedeutung  arithmetischer  Mittelwerte  in  der  Meteorologie.     Z.  f.  Met.  11. 
1867.  S.  245  u.  246,  und  Jahrbuch  der  k.  Sternwarte  bei  München.  1839.  S.  260. 
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Das  folgende  Beispiel  wird  diese  Methode  und  die  Vorteile  ihrer  Anwendung  klar  machen. 
Wir  wollen  annehmen,  dass  es  sich  darum  handelt,  aus  zehnjährigen  Beobachtungen  zu  Krems 
an  der  Donau  (55  km  von  Wien)  durch  Vergleich  korrespondierender  Beobachtungen  ein  normales 
Dezembermittel  für  Krems  abzuleiten.  Die  ersten  Kolumnen  enthalten  die  Rechnung  selbst,  die 
stets  nötig  ist,  die  anderen  sollen  die  Vorteile  derselben  erläutern. 

Temperaturmittel  des  Dezember  zu  Krems  und  Wien  sowie  Differenzen  derselben  und  deren 

Abweichungen  vom  Mittel. 


Jahr 

1875 

1876 

1877 

1878 

1879 

1880 

1881 

1882 

1883 

1884 

Mittel 

Krems 

—1.9 

1.4 

—0.2 

—2.5 

—8.0 

3.9 

0.1 

1.2 

0.7 

1.4 

—0.40 

Wien 

—1.7 

2.1 

0.0 

—1.8 

—7.3 

3.9 

0.8 

1.7 

1.1 

2.0 

0.07 

Differenz 

—0.2 

—0.7 

—0.2 

—0.7 

—0.7 

0.0 

—0.7 

—0.5 

—0.4 

—0.6 

—0.5 

Abweichung 

0.3 

—0.2 

0.3 

—0.2 

—0.2 

0.5 

—0.2 

0.0 

0.1 

—0.1 

0.21 

Abweichung  der  Temperaturmittel  selbst 
Krems  —1.5  1.8  0.2      —2.1      -7.6         4.3  0.5  1.8  1.1  1.6  2.26 

Die  mittlere  Veränderlichkeit  der  Temperaturdifferenzen  zwischen  Krems 
und  Wien  beträgt  also  0.21  und  ist  somit  zehnmal  kleiner,  als  die  der  Temperatur- 
mittel selbst  (d.  i.  2.25),  der  wahrscheinliche  Fehler  des  zehnjährigen  Dezember- 
mittels von  Krems  ist  2.25x0.274  =  +0.61'^,  jener  der  Temperaturdifferenz 
bloss  0.21  y  0.274  =  +0.06.  Lamont  hatte  daher  recht,  auf  die  grosse  Konstanz 
der  Temperaturdifferenzen  hinzuweisen.  Während  das  Dezembermittel  1880  von  jenem 
des  Dezember  1879  um  nahe  \2^  verschieden  ist,  hat  sich  die  Temperaturdifferenz 
gegen  Wien  nur  um  0.7  ^  geändert.  Die  mittlere  Temperaturdifferenz  eines  Monats- 
mittels zwischen  Orten,  die  ähnlich  gelegen  und  nur  etwa  50  km  voneinander  ent- 
fernt sind,  kann  man  schon  aus  vier  bis  fünf  Jahrgängen  bis  auf  0.1^  genau  erhalten 

Da  die  mittlere  Temperaturdifferenz  des  Dezember  von  Krems  gegen  Wien 
—  0.47  ist,  das  50  jährige  Dezembermittel  von  Wien  aber  — 0.60  ist  (Periode  1851 
bis  1900),  so  ist  das  50jährige  Dezembermittel  von  Krems  — 1.07.  Die  Beobach- 
tungen der  fünf  Jahre  1875 — 1879  selbst  geben  — 2.2 «,  die  fünf  folgenden  Jahre 
1.5^,  man  sieht,  wie  nötig  die  Reduktion  auf  eine  gleiche  Periode  ist. 

Das  fünfjährige  Januarmittel  von  Wien  1847—1851  war  —4.1«,  das  nächate  (1852—1856) 
dagegen  — 0.5<»;  Februar  1838—1842  —2.5,  dagegen  1848—1852+2.60,  ja  1806-1869  sogar  4.6<>; 
selbst  zehnjährige  Mittel  fallen  noch  sehr  verschieden  aus,  Januar  1841 — 1850  — 2.4,  dagegen  1851 
bis  1860  —0,7,  Februar  1851—1860  —0.4,  dagegen  1861—1870  l.ö^  u.  s.  w. 

Die  Reduktion  der  Temperaturmittel  auf  eine  gleiche  Periode  ist 
ein  unerlässliches  Erfordernis,  wenn  man  vergleichbare  Mittel  er- 
halten will,  andernfalls  setzt  man  sich  den  grössten  Irrtümern  aus,  namentlich  wenn 
man  die  Temperaturen  benachbarter  Orte  mit  einander  vergleicht^). 

4.  Beständigkeit  der  mittleren  Jahrestemperatur  eines  Ortes. 
Scheinbare  Änderungen  durch  Lokaleinflüsse.     „Stadttemperaturen". 

1)  Man  soll  die  Reduktion  immer  so  vornehmen,  wie  oben  gezeigt  worden  ist,  und  sich 
nicht  mit  den  Differenzen  der  gleichzeitigen  fünf-  oder  zehnjährigen  Mittelwerte 
selbst  begnügen.  Die  Bildung  der  einzelnen  Differenzen  gewährt  eine  auHserordentlich  wert- 
volle KontroUe,  sie  gestattet  Druck-  und  Rechenfehler  aufzufinden  und  gewährt  durch  die  dabei 
erlangte  Kenntnis  der  Veränderlichkeit  der  Differenzen  selbst  ein  sicheres  Urteil  über  die  Yerläss- 
lichkeit  des  Mittels  der  Differenzen  oder  über  die  Güte  der  Bobachtungen. 

Selbst  wenn  die  Orte  100  und  200  km  von  der  Normalstation  entfernt  sind,  genügen  für 
die  Wintermonate  18  und  33,  für  die  Sommermonate  8  und  13  Jahre,  um  die  mittlere  Differenz  auf 
0.1^  sicher  zu  erhalten.  Man  erreicht  durch  die  Methode  der  korrespondierenden  Differenzen  aus 
relatiT  wenigen  Jahrgängen  eine  Genauigkeit  in  den  Temperaturdifferenzen  der  Orte  eines  Landes, 
die  auf  anderem  Wege  durch  die  längsten  Beobachtungsreihen  nicht  zu  erzielen  wäre. 
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Die  ältesten  einigermassen  vergleichbaren  Temperatarbeobachtongen  reichen  kaum 
hinter  die  Mitte  des  18.  Jahrhunderts  znrück.  Die  Temperatnrmittel  ans  dem 
18.  Jahrhundert  und  selbst  jene  aus  dem  Beginn  des  19.  Jahrhunderts  lassen  sich 
meist  nicht  strenge  vergleichen  mit  den  Ergebnissen  der  neueren  Beobachtungsreihen. 
Abgesehen  davon,  dass  für  die  ältesten  Beobachtungen  selbst  die  Thermometerskalen, 
später  immer  noch  die  Thermometerkorrektionen  und  namentlich  deren  Änderung  meist 
nicht  genau  bekannt  sind,  hat  man  bei  Beginn  der  Temperaturbeobachtungen  auf  die 
Wahl  der  Beobachtungstermine,  sowie  namentlich  auf  die  richtige  Aufstellung  der 
Thermometer  weniger  geachtet,  als  dies  später  als  unumgänglich  notwendig  erkannt 
worden  ist  ^).  Die  Reduktion  der  Mittel  auf  wahre  Mittel  ist  deshalb  schwierig,  und 
es  zeigt  sich  meist  ein  erheblicher  Einfluss  der  Umgebung  auf  die  Temperaturmittel 
Dieselben  sind  zumeist  etwas  zu  hoch. 

Es  ist  daher  vergeblich,  nach  säkularen  Temperaturperioden  zu  suchen.  Die  besten  und 
ältesten  Beobachtungsreihen  geben  keine  Veranlassung,  eine  Änderung  der  Jahresmittel  der  Tempe- 
ratur oder  auch  eine  Änderung  des  Charakters  der  jährlichen  Periode  anzunehmen.  Ks  zeigt  sich 
weder  eine  Zunahme  noch  eine  Abnahme  der  mittleren  Jahrestemperatur  in  den  letzten  zwei  Jahr- 
hunderten. Auch  alle  indirekten  Zeugnisse  sprechen  zumeist  dafür,  dass  in  historischer  Zeit  über- 
haupt keine  fortschreitenden  Änderungen  der  Jahrestemperatur  irgendwo  vorgekommen  sein 
dürften. 

In  Bezug  auf  Petersburg  z.  B.  kommt  Wild  zu  dem  Sclilusse,  dass  die  Mitteltemperaturin 
den  letzten  128  Jahren  (1752 — 1879)  sich  nicht  bleibend  einseitig  verändert  hat,  dass  aber  längere 
Reihen  durchschnittlich  kälterer  Jahre  mit  wärmeren  abwechseln  und  dass  ausserdem  die  mittlere 
Temperatur  von  je  fünf  Jahren  in  Perioden  von  etwa  23  Jahren  zu-  und  abnimmt,  wobei  die  Am- 
plitude dieser  Schwankungen  um  1 — 2®  variiert  (Temperaturverhältnisse  des  Russischen  Reiches, 
S.  276—279.) 

Die  138jährigen  Temperaturaufzeichnungen  zu  Turin,  dieRizzo  bearbeitet  hat,  zeigen  des 
gleichen  keine  Änderung  der  Mitteltemperatur,  wie  folgende  zehnjährige  Mittel  belegen. 
Periode     1753—1760  1761—1770  1771—1780  1781—1790  1791—1800  1801—1810  1811— 1820  Mittel 
Temperatur    11.78  11.93  12.12  11.94  11.65  11.51  11.86        11.82 

Periode     1821—1830  1831—1840  1841—1850  1851—1860  1861—1870  1871—1880  1881—1890  Mittel 
Temperatur    11.45  11.40  12.37  12.06  12.33  11.82  11.75        11.88 

Rizzo  glaubt,  eine  19jährige  Periode  in  der  Aufeinanderfolge  wärmerer  und  kälterer 
Jahre  konstatieren  zu  können*). 

Die  Temperaturmittel  von  Paris  seit  1757  lassen  desgleichen  auf  keine  Änderung  der  Tem- 
peratur') Bchliessen. 

Aus  Amerika  haben   wir  die  Temperaturbeobachtungen  zu  Newhaven  (41®  18'  nördl.  Br. 

von  1779 — 1865,  welche  Loomis  diskutiert  hat.   Ninunt  man  die  Mittel  von  1779—1819  (41  Jahre) 

als   erste  Serie   und  jene   von    1820 — 1865  (45   Jahre)    als  zweite,  so   zeigt   sich   kein   merklicher 

Unterschied. 

ti"  X      t:^,.i-i-       o  TTUi.Tu      letzter      erster        letzter       erster    Apfelbäume 

Winter  Frühimg  Sommer  Uerbst  Jahr  ^^^^^  g^j^^^  ^  ^^^^^ 

1779_1819  _2.1         8.2  21.1         10.8       9.5     19.  Mai  22.  Sept.    30.  März  24.  Nov.        13.  Mai 

1820—1865—2.0         8.2  20.7         10.7       9.4     19.  Mai  20.  Sept.    28.  März  26.  Nov.        12.  Mai 

Recht  bemerkenswert  ist,  dass  auch  der  Eintritt  und  das  Ende  des  Winters  ersichtlich  keine 
Änderung  erfahren  hat.  Der  Hudson  fror  bei  Albany  (42**  39'  nördl.  Br.)  im  Dezennium  1791  bis 
1800  am  17.  Dezember  zu,  1881 — 1890  am  14.  Dezember,  im  Mittel  von  102  Jahren  am  16.  Dezem- 
ber (und  bleibt  drei  Monate  gefroren  in  der  Breite  von  Nordspanien  und  Mittelitalien). 


1)  Lahire  begann  in  Paris  1604  seine  gelegentlichen  Temperatumotierungen  im  Innern  der 
Säle  des  Observatoriums. 

2)  Met.  Z.  1893.  B.  28.  S.  411.     Die  säkularen  Temperaturschwankungen  in  Turin.     Ebenda. 
Litteraturbericht  S.  96. 

3)  Met.  Z.  1891.  S.  94. 
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Ch.  Schott  kommt  bei  einer  eingehenden  sorgfältigen  Diskussion  der  Ergebnisse  aller 
älteren  Temperaturbeobachtungen  in  den  Vereinigten  Staaten  und  Kanada  gleichfalls  zu  dem 
Schlüsse,  dass  in  den  letzten  100  Jahren  (vor  1870)  die  mittleren  Temperaturen  weder  ein  Sinken 
noch  ein  Steigen  anzeigen,  dagegen  eine  Aufeinanderfolge  wärmerer  und  kälterer  Perioden  ohne 
bestimmte  Dauer*). 

Wenn  man  trotzdem  vielfach  gefunden  zu  haben  vermeinte,  dass  die  mittlere  Temperatur 
eines  Ortes,  von  dem  lange  Keilien  von  Temperaturaufzeichnungen  vorliegen,  zugenommen  habe 
oder  niedriger  geworden  sei,  so  rührt  dies  vdn  einer  Änderung  der  Aufstellung  des  Thermometers 
oder  einer  Änderung  der  Umgebung  desselben  her,  die  oft  so  allmählich  vor  sich  geht  (Verbauung 
früher  freier  Gründe  in  Städten),  dass  sie  unbeachtet  bleibt. 

„Stadttemperaturen".  Im  Innern  von  Städten  oder  innerhalb  grösserer 
Häusergruppen  findet  man  die  mittlere  Lufttemperatur  fast  ausnahmslos  höher  als  in 
der  Umgebung  im  Freien,  selbst  bei  günstigster  Aufstellung  der  Thermometer.  Wird 
die  Aufstellung  des  Thermometers  ausserhalb  der  Stadt  oder  ausserhalb  eines  Häuser- 
komplexes vorgenommen,  so  erhält  man  eine  niedrigere  Temperatur.  Anderseits  kann 
auch  durch  Zubauten  an  einer  früher  freien  Lage  die  höhere  „Stadttemperatur"  ein- 
treten. Dadurch,  sowie  durch  Änderung  der  Aufstellung  der  Thermometer  überhaupt, 
erklären  sich  viele  scheinbare  Änderungen  der  Temperatur, 

Lamont  hatte  schon  früh  bemerkt,  dass  die  Temperatur  bei  der  Sternwarte 
erheblich  niedriger  sei,  als  in  der  Stadt  München.  Namentlich  hat  aber  Ken ou  die 
Temperaturdifferenz  zwischen  Stadt  und  Land  in  mehreren  Untersuchungen  (1855 
schon)  klargestellt.  Die  Hauptsache,  meint  er,  wohl  mit  vollem  Rechte,  ist  nicht  so 
sehr  die  Grösse  der  Stadt,  sondern  die  nächste  Umgebung  der  Beobachtungsstelle.  Er 
findet^  dass  die  Jahrestemperatur  an  der  Sternwarte  (deren  lange  Beobachtungsserie 
oben  dtiert  und  benutzt  wurde)  um  0.7o  zu  hoch  ist.  Die  mittleren  und  absoluten 
Temperaturminima  sind  in  der  Stadt  viel  höher  als  auf  dem  Lande;  um  Mittag  und 
nachmittags  ist  der  Unterschied  gering  oder  gleich  Null.  Alle  späteren  Beobachtungen 
haben  dies  auch  bestätigt. 

Folgende  Zahlenwerte  erläutern  das  Gesagte  näher : 

Temperaturdifferenzen  in  Paris  (Stadt  —  Land) 
Stunde         '  O^^a         9'»  Mittag         3''  6''  9"»         Mittel 

Winterhalbjahr  1.4  0.6  0.2  0.3  1.2  1.5  1.1 

Sommerhalbjahr  2.3       —0.3  0.0  0.2  0.8  2.5  1.1 

Im  Frühling  (und  Sommer)  ist  der  Unterschied  im  allgemeinen  am  grössten  (ca.  1.6^),  mi 
Herbst  am  kleinsten  (0.7®) ;  die  Temperatur  steigt  im  Freien  rascher  und  sinkt  in  der  Stadt  lang- 
samer, weil  die  erkaltete  oder  noch  erwärmte  Umgebung  (die  Häuser)  das  Steigen  wie  dtis  Sinken 
der  Temperatur  verzögert;  im  Frühling  ist  die  Stadt  (relativ)  kühl,  im  Herbst  warm. 

Dasselbe  gUt  von  Abend  und  Morgen;  die  Temperatur  sinkt  in  der  Stadt  am  Abend  lang- 
samer als  im  Freien.  In  Berlin  beträgt  um  9''  abends  der  Wärmeüberschuss  gegen  die  freie  Um- 
gebung im  Mittel  0,8®,  im  Frühling  und  Herbst  1.2®,  an  ruhigen  Tagen  kann  diese  Temperatur- 
differenz wohl  3®  erreichen. 

Man  muss  stets  im  Auge  behalten,  dass  die  Temperatunnittel  aus  Städten  (und 
fast  alle  älteren  Beobachtungsreihen  sind  dieser  Herkunft)  um  V2  ja  sogar  bis  gegen 
1  V2®  35U  hoch  sein  dürften.  Je  günstiger  die  Thermometeraufstellung  innerhalb  der 
Stadt,  desto  kleiner  ist  die  Differenz.  Die  Temperaturmittel  in  der  Umgebung  einer 
Stadt  können  dagegen  (selbst  in  den  Monatsmitteln)  bis  auf  nahe  0. 1 0  übereinstimmen  '^), 


1)  Tables  of  atmospheric  Temperature.     AVashington  1876.  S.  310. 

2)  Hann,  die  Temperatur  von  Graz-Stadt  und  Graz-Land.     Met.  Z.  1898.  B.  33.  S.  394. 
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Ein  Beispiel  einer  scheinbaren  Änderung  der  Mitteltemperator  liefert  Wien.  Die  52  Jahr- 
gänge 1775—1826  geben  10.33®,  die  50  Jahrgänge  1827—1876  dagegen  9.69  als  mittlere  Jahres- 
temperatur. Das«  diese  Differenz  keiner  wirklichen  Änderung  der  Lufttemperatur  entspricht^, 
ergiebt  sich  aus  dem  Sprung  in  den  Jahresmitteln  um  1826,  die  sich  dann  auf  dem  gleichen  nie- 
drigeren Niveau  konstant  erhalten  und  mit  den  jetzigen  übereinstinmien. 

5.  Die  Veränderlichkeit  der  Tagestemperatur  (Interdiurne  Verän- 
derlichkeit). Im  Sprachgebrauch  bezieht  man  die  Veränderlichkeit  auf  den 
Wechsel  im  Zustand  des  Wetters  sich  unmittelbar  folgender  Termine  oder  Zeitab- 
schnitte, nicht  auf  die  Verschiedenheiten  desselben  Monats  oder  Tages  in  verschiede- 
nen Jahrgängen,  oder  auf  deren  Abweichungen  von  einem  Normalwert  Die  Verän- 
derlichkeit der  Temperatur  (oder  Luftfeuchtigkeit),  welche  den  Klimatologen,  Bio- 
logen, Hygieniker  interessiert,  ist  die  Verändedichkeit  von  einem  Tage  zum  nächsten, 
oder  selbst  von  einer  Stunde  zur  nächsten. 

Man  kann  diese  Veränderlichkeit  auf  zweierlei  Weise  ausdrücken,  erstlich  durch 
die  Mittel  der  Änderungen  und  zweitens  durch  die  Häufigkeit  der  Änderungen 
bestimmter  Grösse.  In  den  letzteren  Zahlen  kommen  die  stärkeren  Änderungen, 
welche  von  grösserer  Bedeutung,  namentlich  für  den  Hygieniker  sind,  auch  zur  Gel- 
tung und  Beurteilung,  welche  in  den  Mittelwerten  nicht  mehr  hervortreten. 

Die  Veränderlichkeit  der  Temperatur  ninmit  mit  der  geographischen  Breite  zu, 
«ie  ist  im  kontinentalen  Klima  errösser,  als  im  maritimen,  am  grössten  ist  sie  in  Westsibirien  und 
im  Innern  von  Nordamerika  -  und  zwar  im  Norden  der  Union  und  in  Kanada.  Sie  folgt  nicht  ganz 
der  örtlichen  Verteilung  der  mittleren  Veränderlichkeit  der  Monatstemperatur. 

Im  Sommer  ist  die  Veränderlichkeit  der  Tagestemperatur  im  allgemeinen  erheblich  kleiner 
als  im  Winter,  namentlich  im  Kontinentalklima,  und  besonders  im  Polarklima,  wo  die  Temperatur 
im  Sommer  äusserst  konstant  ist.  Die  subtropische  Zone  der  südlichen  Halbkugel  hat  dagegen  im 
Sommer  die  grösste  Veränderlichkeit  der  Tagestemperatur,  die  dann  jener  des  Winters  in  Mittel- 
europa gleich  kommt  oder  sie  noch  übertrifft. 

Die  kleinste  Veränderlichkeit  der  Tagestemperatur  in  den  gemässigten  Breiten  von  Europa 
und  Asien  hat  der  April,  in  Nordamerika  der  Juli  und  August.  Einige  Beispiele  für  die  Häufig- 
keit von  Temperaturänderungen  bestimmter  Grösse  folgen  in  der  Anmerkung.  ^) 

Interessant  sind  auch  die  verschiedene  Häufigkeit,  oder  verschiedene  Wahrschein- 
lichkeit positiver  und  negativer  Temperaturänderungen,  doch  muss  hierüber  auf  die 
Originalarbeiten  verwiesen  werden. 


1)  Von  der  mittleren  Häufigkeit  von  Temperaturänderungen  von  bestimmter  Grösse  geben 
folgende  Zahlen    eine  Vorstellung.     Sie    geben   an,    an   wieviel  Tagen  in   einem   Monat  eine 
Temperaturänderung  von  der  angegebenen  Grösse  zu  erwarten  ist. 

Mittlere  Häufigkeit  von  Temperaturänderungen  von  einem  Tage  zum  nächsten. 

Summe 
Temp.-Ändg.  2 — 4    4—6    6—8    8—10    10—12    12—14    14—16    16—18   18—20  20~22»C.    überS« 
Barnaul,  53^  20'  uördl.  Br.  (Westsibirien) 

2.9  1.7  1.3  0.5  0.4  0.3  0.1  7.2 

0.1  0.1  —  —  —  —  —  0.2 

Wien  und  Leipzig,  4972®  (Mitteleuropa) 

0.3         0.05  —  —  —  _  _  0.35 

0.1  -----  —  0.10 

Oxford  510  8'  Engl.  Seeklima 
0.2  —  —  —  —  —  —  0.23 

—  —  —  —  —  —  —  0.00 

In  Bamaul  kommen  im  Winter  über  7  Tage  vor,  an  denen  die  Temperatur  sich  um  mehr  als 
8  Grade  ändert,  in  Winnipeg  über  5  Tage,  dagegen  in  Mitteleuropa  kaum  4  in  zehn  Wintern  und 
in  England  deren  nur  3. 


Winter 

6.9 

4.8 

3.4 

Sommer 

9.1 

2.9 

0.0 

Winter 

8.4 

2.6 

0.9 

Sommer 

8.9 

2.0 

0.5 

Winter 

7.5 

2.8 

0.6 

Sommer 

7.3 

0.7 

0.1 
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Von  allgemeinerem  Interesse  ist  noch  die  mittlere  Andauer  des  Steigens  und 
des  Sinkens  der  Temperatur,  d.  i.  die  mittlere  Zahl  der  Tage,  während  welcher  die 
Temperatur  zunimmt  oder  abnimmt.  Zunächst  ergiebt  sich,  dass  die  Temperatur 
länger  ansteigt^  als  abfällt.  Ich  fand  im  Mittel  für  Westösterreich  die  mittlere  Dauer 
der  Wärmezunahme  2.5  Tage,  die  'Wärmeabnahme  2.2  Tage,  ganze  Dauer  der  Tem- 
peraturwelle, wenn  wir  so  sagen  dürfen,  4.7  Tage.  In  einem  Monat  passieren 
durchschnittlich  6  bis  7  Temperaturwellen,  Berthold  fand  für  Sachsen  die  Länge 
der  Temperaturwellen  5  Tage.  Im  Frühling  und  Herbst  sind  diese  „  Temperaturwellen  „ 
am  längsten,  im  Winter  und  Sommer  am  kürzesten,  der  Unterschied  beträgt  etwa  ^2 
Tag.     (Met  Z.  1892,  S.  46  etc.) 

Zusatz.  Begriff  der  „Scheitelwerte"  der  Temperatur,  Häufigkeit 
gewisser  Temperaturgruppen  in  ihrem  Verhältnis  zum  arithmetischen 
Mittel.  Statt  nach  der  mittleren  Temperatur  kann  man  auch  nach  jener  Temperatur 
fragen,  welche  innerhalb  eines  gewissen  Zeitraumes  am  häufigsten  aufgetreten  ist 
Diese  häufigste,  also  auch  künftig  wahrscheinlichste,  Temperatur  hat  man  den  „Schei- 
telwert" der  Temperatur  genannt. 

Man  hat  wohl  früher  stillschwelgend  angenommen,  dass  die  mittlere  Temperatur  auch  die 
häufigste  ist,  wie  dies  bei  dem  arithmetischen  Mittel  von  Messungen  ein  und  derselben  Grösse  der 
Fall  ist,  welche  mit  zufälligen  Fehlem  behaftet  sind.  Eine  nähere  Untersuchung  hat  aber  gezeigt 
dass  dies  bei  meteorologischen  Daten  nicht  zutrifft.  Zählt  man  die  Häufigkeit,  mit  der  jede  Tempe- 
ratargruppe (nach  Gradintervallen)  innerhalb  eines  Monats  auftritt  so  findet  man  bald,  dass  die 
häufigste  Gruppe  in  der  Kegel  nicht  jene  ist,  welche  der  mittleren  Temperatur  entspricht.  Man 
muss  aber  aus  sehr  vielen  Jahrgängen  die  Häufigkeit  der  Temperaturgruppen  auszählen,  um  die 
häufigste  Gruppe  für  einen  Monat  auch  nur  einigermassen  sicher  bestimmen  zu  können.  Man  er- 
reicht dies  meist  nur  durch  graphische  Interpolation.  Die  häufigste  Temperatur  entspricht  dem 
Scheitel  der  Kurve,  welche  entsteht,  wenn  man  die  Häufigkeitszahlen  der  Temperaturintervalle  als 
Ordinaten  auf  einer  Abscissenachse  aufträgt  und  die  Endpunkte  derselben  durch  eine  Linie 
verbindet.  *) 

Diese  Häufigkeitskurve  zeigt  auch  nicht  ein  gleiches  Gefälle  nach  beiden  Seiten  hin,  wie 
dies  bei  Beobachtungsfehlem  der  Fall  ist,  wenn  die  Zahl  der  Beobachtungen  sehr  gross  ist. 

In  Mittel-  und  Nordeuropa  sind  im  Winter  die  Temperaturen  über  dem  Mittel  etwas 
häufiger,  der  Mittelwert  liegt  deshalb  etwas  unter  der  häufigsten  Temperatur;  im  Sommer  verhält 
es  sich  zumeist  umgekehrt  Im  Winter  gehen  die  negativen  Abweichungen  vom  Mittelwert  tiefer  unter 
denselben  hinab,  als  sich  die  positiven  darüber  erheben.  Da  der  Mittelwert  der  Bedingung  ge- 
nügen muss,  dass  die  Summe  der  negativen  und  positiven  Abweichungen  von  demselben  gleich 
gross  ist,  so  wird  der  Mittelwert  von  den  häufigeren,  aber  kleineren  positiven  Abweichungen 
gegen  die  selteneren,  aber  tieferen  negativen  Abweichungen  hinübergezogen.  Auf  der  positiven 
Seite  fällt  die  Häufigkeitskurve  steiler  ab,  als  auf  der  anderen  Seite,  welche  den  Temperaturgruppen 
unter  dem  Mittelwert  entspricht,  welche  seltener  auftreten,  aber  ein  grösseres  Temperaturintervall 
einnehmen.  Im  Sommer  verhält  es  sich  umgekehrt;  die  grössten  positiven  Abweichungen  gehen 
über  die  grössten  negativen  hinaus. 

In  tropischen  Klimaten  scheint  der  Scheitelwert  mit  dem  Mittelwert  zusanunenzufaUen.  Zu 
Bombay  ist  z.  B.  die  Differenz  von  Oktober  bis  Januar  0.2  (Mittel  niedriger),  von  Febraar  bis 
September  0.1  (Mittel  höher). 

In  Ber  1  i n  war  z.  B.  1848 — 1885  das  häufigte  Tagesmittel  im  Dezember  1°,  das  Monatsmittel  aber 
0.8,  im  Januar  1  '/a®,  Mittel  — ^0.3,  im  Febmar  272^  Mittel  1.2.  Im  Sommer  dagegen  lag  das  häufigste 
Tagesmittel  zwischen  17  und  18°,  die  mittlere  Sommertemperatur  aber  war  18.2°,  also  höher. 

Die  Ursache  davon  hat  man  darin  gefunden,  dass  im  Klima  von  Europa  die  seltenen 
ganz  heiteren  Tage  die  äussersten  Temperaturextreme  bringen:  im  Winter  die  grössten  Kältegrade, 


1)  Hugo  Meyer,  Anleitung  zur  Bearbeitung  meteorologischer  Beobachtungen.   Berlin  1891. 
a  15  eto. 

H an n,  Meteorologie.  7 


98  Die  Verteilnng  der  Temperatur  a.  d.  Erdoberfläche  in  vertikaler  n.  horizontaler  Richtung. 


im  Sommer  die  grÖHste  Hitze,  das  ist  also,  die  grössten  negativen  Abweichungen  im  Winter,  dagegen 
die  grössten  positiven  im  Sommer.  Auch  von  den  grössten  negativen  und  positiven  Abweichungen 
der  Monatstemperaturen  wurde  früher  ein  analogcsVerhalten  nachgewiesen  (S.  88)  und  schon  Dove 
hat  dafür  dieselbe  Eridärung  geltend  gemacht. 

Die  Berechnung  der  Häufigkeit  der  Temperaturen  nach  gewissen  Intervallen  bildet  eine  wert- 
Tolle  Erweiterung  Und  Spezialisierung  der  Kenntnisse  von  den  Temperaturverhältnissen  eines  Ortes 
deren  kürzester  Ausdruck  die  Mittelwerte  sind,  weh-he  letztere  aber  durch  die  ,8cheitelw<*rte* 
gewiss  nicht  ersetzt  werden  können. 

Der  grösste  Übelstand  der  häufigsten  Tem]>eraturen  ist  der,  dass  sie  selten 
sind!  Selbst  für  ganze  Gradintervalle  erreicht  der  häufigste  Wert  meist  nicht  */io  der  Zahl  der 
Beobachtungen.  Daraus  ergiebt  sich  auch,  dass  der  Scheitelwert  nur  aus  sehr  langen  Beobachtimgs 
reihen  mit  einiger  Sicherheit  berechnet  werden  kann ,  und  dann  giebt  es  immer  noch  sekundäre 
Soheitelwerte,  die  an  einem  Nachbarorte  den  Hauptscheitel  bilden  können,  wodurch  dann  der  schein- 
bare Temperaturunterschied  ganz  benachbarter  Orte  leicht  ebensoviele  Grade  erreichen  kann,  als 
er  in  Wirklichkeit  Zehntelgrade  beträgt. 


IV.  Kapitel. 

Die  Verteilung  der  Lufttemperatur  über  der  Erdoberfläche  in 
yertikaler  nnd  horizontaler  Richtung. 

Die  Feststellung  der  Verteilung  der  Wärme  auf  der  Erdoberfläche  muss  als 
die  erste  und  wichtigste  Aufgabe  der  Meteorologie  bezeichnet  werden,  denn  die  un- 
gleiche Verteilung  der  Wärme  liefert  die  Kraft,  welche  die  atmosphärische  Maschine 
in  Bewegung  setzt.  Die  Temperaturdifferenzen  (Temperaturg^adienten)  bringen  Luft- 
druckdifferenzen (Druckgradienten)  hervor,  welche  Luftströmungen  in  Bewegung  setzen 
und  damit  den  ganzen  Komplex  der  atmosphärischen  Erscheinungen  in  Gang  bringen 
und  im  Gange  erhalten. 

Die  feste  Erdoberfläche  liegt  aber  bei  weitem  nicht  überall  im  oder  auch  nur 
nahe  im  Meeresniveau,  sondern  hat  beträchtliche  Höhenunterschiede  aufzuweisen.  Ein 
grosser  Teil  der  meteorologischen  Stationen  liegt  in  grösseren  Erhebungen  über  der 
Meeresfläche.  Um  die  Temperaturbeobachtungen  derselben  für  die  Kenntnis  der 
Wärmeverteilung  an  der  Erdoberfläche  nutzbar  machen  zu  können,  müssen  wir  ein 
Mittel  finden,  diese  Beobachtungen  untereinander  und  mit  jenen  am  Meeresniveau  vergleich- 
bar zu  machen,  d.  h.  sie  auf  dasselbe  Niveau  zu  reduzieren.  Zu  diesem  Zwecke  müssen 
wir  vorerst  das  durchschnittliche  Mass  der  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  an 
der  Erdoberfläche  zum  Gegenstande  einer  Untersuchung  machen.  Nur  die 
Temperaturunterschiede  im  gleichenNiveau  geben  Veranlassungen  zu  Bewegungs- 
erscheinungen, wenn  nur  in  vertikaler  Richtung  vorhanden,  sind  sie  zumeist  mit  Gleich- 
gewichtszuständen verträglich. 

überdies  hat  die  Kenntnis  der  Wärmeänderung  mit  der  Erhebung  des  Erdbodens 
nicht  bloss  ein  theoretisches  sondern  auch  ein  praktisches  Interesse,  und  die  Meteoro- 
logie darf  dieselbe  deshalb  nicht  beiseite  lassen,  wenn  sie  auch  die  spezielleren  Nach- 
weise und  die  Details  der  ,,Klimatologie"  überlassen  muss. 

I.  Die  Temperaturänderungen  mit  der  Höhe  an  der  Erdoberfläche, 
d.  i.  in  Bergländern. 

Die  Temperaturänderung  mit  der  Höhe  in  Gebirgen  ist  ein  kompliziertes  Phä- 
nomen, weil  die  Terrainformen  dabei  eine  grosse  Eolle  spielen.     Es  wird   gut  sein. 
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bevor  wir  die  Beobachtungsergebnisse  selbst  mitteilen,  zu  versuchen,  zuerst  deduk- 
tiv uns  Rechenschaft  darüber  zu  geben,  wie  die  Temperaturänderungen  mit  der  Höhe 
zu  Stande  kommen  mögen. 

Denken  wir  uns  ein  ganzes  Land,  wie  es  ist,  um  1000  m  oder  mehr  gehoben 
welche  Änderungen  würden  in  den  Temperaturverhältnissen  dadurch  hervorgerufen 
werden  ? 

Die  Erwärmung  bei  Tage  wird  intensiver  werden,  weil  die  Intensität  der 
Sonnenstrahlung  zunehmen  muss,  infolge  der  dünneren  Lufthülle,  welche  jene  zerstreut 
und  absorbiert.  1)  Zugleich  nimmt  aber  auch  und  zwar  in  grösserem  Maasse,  die 
Wärmeausstrahlung  zu  2),  und  diese  ist  Tag  und  Nacht  thätig,  die  Insolation  nur  bei 
Tag.  Das  Gesamtresultat  wird  eine  Abnahme  der  in  der  Luft  aufgespeicherten 
Wärme  sein,  bei  grösseren  Temperaturunterschieden  zwischen  Tag  und  Nacht.  Es 
ist  ganz  dasselbe,  ob  wir  uns  das  Land  gehoben,  oder  die  Lufthülle  der  Erde  ver- 
ringert denken.  Eine  solche  Verringerung  der  atmosphärischen  Hülle-  würde  aber 
die  mittlere  Temperatur  der  Erdoberfläche  jener  des  Mondes  näher  bringen,  und 
zü  ausserordentlichen  Extremen  zwischen  Tag  und  Nacht  und  Winter  und  Sommer  führen 
Und  in  der  That  kann  man  auf  den  grossen  trockenen  Hochebenen  von  Linerasien 
schon  etwas  davon  verspüren. 

Es  ist  namentlich  der  Wasserdampfgehalt  der  Luft  (auch  schon  in  Gasform) 
und  die  Kohlensäure,  welche  die  Erkaltung  der  Erdoberfläche  bei  Nacht  (u.  im 
Winter)  bedeutend  verringern,  indem  beide  gerade  jene  Strahlengattungen  sehr  kräftig 
absorbieren,   welche   ein  Körper  von   dem  Temperaturzustand   der  Erde  ausstrahlt. 3) 

1)  Einen  lehrreichen  Nachweis  dafür  haben  die  Messungen  der  Sonnenstrahlung  von  Knut 
AngBtröm  auf  Teneriffa  geliefert,  Juni  und  Juli  1896.  Angström  hat  die  Wärmemengen  eines 
ganzen  Tages  für  3  Seehöheu  aus  seinen  Messungen'^ berechnet.     Dieselben  sind: 

Wärmemengen  eines  ganzen  Tages  In  Gramm-Kai.  pro  Quadrat-Cent. 
Ort  Guimar  La  Caüada        Pik  y.  Teneriffa 

Höhe  m  360  2125  3683 

Luftdruck  mm  734  597  493 

Sonnenstrahlung  Kai.        671      «  755  799 

Die  Sonnenstrahlung  ist  für  den  horizontalen  Boden  berechnet.  Sie  nimmt,  wie  man  sieh 
für  37s  lern  Höhe  um  nahezu  20^0  zu.  Eine  auf  die  Strahlung  stets  senkrecht  gestellte  Platte 
würde  auf  dem  Pik  1180  Kai.  erhalten  haben,  unten  nur  940. 

2)  Auf  dem  Sonnblick  in  3  km  wurde  sie  circa  um  die  Hälfte  grösser  gefunden,  als  in 
Zürich.    Die  Wärmestrahlung  der  atmosphärischen  Hülle  selbst  nimmt  der  Höhe  ab.    Siehe  S.  36. 

3)  Das  Maximum  der  dunklen  Erdstrahlung  entspricht  wahrscheinlich  den  Wellenlängen 
8 — 10  Mikron.  Die  Absorptionsbänder  des  Wasserdampfes  liegen  zwischen  5  und  9  /i,  dann 
xwischen  11  und  20  i«,  für  die  Sonnenstrahlung  ist  die  Absorption  des  Wasserdampfes  gering 
Die  Absorption  der  Kohlensäure  liegt  bei  2.6  und  2.7  //  und  bei  4.2  bis  4.4,  diese  ist  für  die  Sonnen- 
strahlung yon  einiger  Bedeutung,  nicht  so  für  die  Erdstrahlung,  wohl  aber  sind  es  für  letztere  die 
•ehr  starken  Absorptionsbänder  bei  12.5—16  u.  Bei^  einer  Schichtendicke  der  Kohlensäure  von 
65  cm  und  760  mm  Druck  werden  diese  Strahlen  fast  röllig  absorbiert,  der  atmosphärische  COs- 
Gehalt  entspricht  aber  einer  fast  4  mal  grösseren  Schichtendicke.  E  k  h  o  1  m ,  dem  wir  auch  die 
eben  angeführten  Daten  entnehmen,  berechnet  die  mittlere  Absorption  der  Erdstrahlung  durch  den 
OOs-Gehalt  der  Atmosphäre  zu  17  bis  18  ®/o,  die  mittlere  Absorption  durch  den  Wasserdampf gehalt 
an  der  Erdoberfläche  zu  60  ^o,  in  Summa  dürften  also  ^/i  der  dunklen  Erdstrahlung  von  COa  und 
Waseerdampf  absorbiert  werden.  In  den  Tropen  werden  vom  Wasserdampf  allein  etwa  70%  absor- 
biert, in  den  gemässigten  Breiten  65  bis  457oi  in  den  Polargegenden  30%  und  weniger.  (Met. 
Z,  1902.)  Die  Höhen  der  Gebirge  sind  in  Bezug  auf  Ihren  Wasserdampfgehalt  den  Polargegenden 
gleich  zu  stellen,  erfahren  also  eine  viel  grössere  Ausstrahlung. 
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Der  Wasserdampfgehalt  der  Atmosphäre  nimmt  aber  mit  der  Höhe  sehr  rasch  ab,  so 
dass  er  schon  in  2000  m  Seehöhe  anf  Bergen  kaum  mehr  die  Hälfte  von  jenem  am 
Meeresnivean  beträgt.  Wenn  man  mit  einigem  Eecht  die  Lnfthülle  der  Erde  in 
Hinsicht  anf  ihre  Fähigkeit  der  Wärmeanfspeichemng  in  ihren  untersten  Schichten 
mit  den  Glasscheiben  eines  Warmhauses  verglichen  hat,  so  ergiebt  sich  von  selbst 
die  ungünstige  Wirkung  der  Abnahme  dieser  schätzenden  Hülle  auf  die  Temperatur 
in  den  Höhen  der  Gebirge. 

Es  kommt  in  Wirklichkeit  noch  ein  Umstand  dazu,  welcher  die  Wärmeabnahme 
vergrössert,  und  das  ist  die  stärkere  Luftbewegung  auf  den  Höhen,  welche  die  am 
Boden  erwärmte  Luft  rascher  wegführt.  Die  gehobenen  Teile  der  Erdoberfläche 
sind  doch  nur  relativ  kleinere  Teile  derselben,  sie  ragen  in  die  stärker  bewegten 
höheren  Luftschichten  hinein,  welche,  weil  sie  nicht  mehr  so  stark  von  der  Erdober- 
fläche her  erwärmt  werden,   auf  das  gehobene  Land  nur  abkühlend  wirken  können. 

Jene  Effekte  der  nächtlichen  (und  winterlichen)  Wärmeausstrahlung,  auf  welche 
wir  bei  derj  Untersuchung  des  täglichen  und  jährlichen  Wärmeganges  schon  hinge- 
wiesen haben,  die  grössere  Nacht-  (und  Winter-)Kälte  in  geschlossenen  Thalbecken 
gegenüber  den  Abhängen  und  Hügelkuppen,  werden  sich  in  gehobenen  Ländern  noch 
stärker  fühlbar  machen,  weil  alle  Wärmeausstrahlungseffekte  hier  unter  der  dünneren 
Lufthülle  gesteigert  werden. 

Denken  wir  uns  nun  einen  ganz  kleinen  Teil  der  Erdoberfläche  zur  gleichen  Höhe  gehoben, 
wie  vorhin  ein  ganzes  ausgedehntes  Land.  Wir  haben  dann  einen  Berg  mit  mehr  oder  weniger 
steilem  allseitigen  Abfall  gegen  das  umgebende  niedrigere  Land.  Auf  welche  Änderung  der  Luft- 
wärme dürfen  wir  yom  rein  theoretischen  Standpunkte  aus  schliessen?  Wie  werden  die  Wärme- 
abnahme für  die  gleiche  Höhe  grösser  annehmen  müssen,  weil  die  kleine  Oberfläche  des  von  der 
Sonnenstrahlung  erwärmten  Erdbodens,  d.  i.  die  hauptsächlichste  Wärmequelle  für  die  Luft,  dann 
nur  einen  geringen  Einfluss  haben  kann  auf  die  Lufttemperatur,  namentlich  weil  die  am  Boden 
erwärmten  Luftmengen,  yon  der  fast  stets  bewegten  Luft  in  den  freien  Höhen'^rasch  wieder  weg- 
geführt wird.  Die  Luft  der  freien  Atmosphäre  in  gleicher  Höhe  müssen  wir  kälter  annehmen  als 
Jene,  die  den  Gipfel  umspielt,  weil  letztere  eine  Wärmequelle  mehr  hat,  den  von  der  Sonne  viel 
stärker  erwärmten  festen  Boden,  dem  sie  aufruht  oder  umfliesst '). 

Für  die  Berghänge  und  Gipfel  kommt  allerdings  noch  eine  Wärmequelle  hinzu,  das  ist  die 
aufsteigende  Bewegung  der  in  tieferen  Schichten  erwärmten  Luft,  die  Erwärmung  durch  Konyektionfl- 
strömungen.  Dieselben  erheben  sich  an  den  Bergen  zu  grösseren  Höhen,  als  in  der  freien 
Atmosphäre,  wo  sie,  wie  wir  früher  gezeigt  haben,  direkt  kaum  mehr  als  1000 — 1500  m  Höhe 
erreichen.  Der  ganze  Berg  ist  ja  in  einen  Mantel  erwärmter  Luft  gehüllt,  den  er  sich  selbst 
schafft  an  allen  seinen  der  Sonnenstrahlung  zugänglichen  Seiten.  Diese  erwärmte  Luft  steigt  längs 
der  Bergabhänge  in  die  Höhe  und  bringt  den  oberen  Schichten  Wärme  yon  unten.  Zwar  kühlt 
die  aufsteigende  Luft  rasch  ab,  ohne  Wärmezufuhr  im  Verhältnis  yon  1^  pro  100  m,  aber  sie 
bringt  doch  höhere  Temperatur,  sonst.könnte  sie  ja  überhaupt  nicht  aufsteigen.  Sie  kühlt  längs  der 
Berghänge  langsamer  ab,  als  beim  freien  Aufsteigen,  weil  die  erwärmten  Berghänge  den  Wärme 
yerlust  durch  dynamische  Erkaltung  stets  wieder  zum  Teil  ersetzen.  Würde  die  den  Berg  um 
hüllende  wärmere  Luftschicht  etwa  wie  Rauch  uns  sichtbar  werden,  so  würden  an  sonnigen  Nach- 
mittagen alle  Berghänge  wie  in  Rauch  gehüllt  erscheinen,  der  über  den  Gipfeln  in  hohen  Säulen 
emporsteigen  würde.  In  der  That  wird  uns  ein  ähnliches  Schauspiel  geboten,  wenn  die  an  den 
Berghängen  aufsteigende  Luft  sehr  feucht  ist,  und  sich  deshalb  der  Wasserdampf  infolge  der  Ab- 
kühlung beim  Aufsteigen  kondensiert.  Aber  trotz  dieser  Wärmezufuhr  durch  aufsteigende  Luft> 
Strömungen  werden  die  Berghänge  und  Gipfel  doch  kühler  bleiben,  als  ausgedehnte  Bodener- 
hebungen yon  gleicher  Seehöhe,  weil  die  untersten  Luftschichten  über  den  letzteren  in  yiel  grösserem 
Masse  und  grösserer  Ausdehnung  erwärmt  werden. 


1)  Bei   starken  Winden   wird   dagegen   die  dynamische  Abkühlung  der  aufsteigenden   Luft 
den  Berggipfel  erkalten. 
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Ort 

Höhe 

Mittel 

Max. 

Min. 

Genf 

400 

21.6 

27.4 

14.9 

Chamonix 

1080 

17.9 

23.8 

11.8 

Col  du  G6ant 

3400 

2.5 

5.9 

0.6 

Beobachtungsergebnisse:  Wohl  die  erste  Serie  von  Temperaturbeobach- 
tungen, welche  zu  einem  verlässlichen  Werte  der  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  im 
Gebirge  geführt  haben,  ist  jene,  welche  die  denkwürdige  Expedition  von  H.  B.  de 
Saussure  auf  dem  Montblanc  im  Juli  1788  geliefert  hat.  Saussure  verweilte  vom 
6.  bis  18.  Juli  auf  dem  Col  du  G^ant  und  stellte  dort  vielseitige  geophysikalische 
Beobachtungen  an.    Die  Ergebnisse  der  zweistündigen  Temperaturaufzeichnungen  sind: 

Lufttemperatur  vom  5.  bis  18.  Juli  1788. 

Wärmeänderung 
pro  100  m 

0.54 
0.66 

In  der  unteren  Stufe,  im  Gebiete  der  langsamen  Erhebung  des  Bodens  längs 
der  Thalsohlen,  nimmt  die  Temperatur  um  0.54  ^  pro  100  m  ab,  oder  man  muss  184  m 
steigen,  um  die  Temperatur  um  1  ^  sinken  zu  sehen ;  in  der  oberen  Stufe,  der  steilen 
Erhebung  des  Terrains  längs  der  Berghänge,  nimmt  die  Temperatur  rascher  ab,  und 
zwar  im  Verhältnis  von  0.66  pro  100  m;  man  braucht  nur  151  m  zu  steigen,  damit 
die  Temperatur  um  l^  sinkt. 

Diese  für  den  Sommer  geltenden  Zahlen  sind  durch  alle  späteren  Beobachtungen 
bestätigt  worden.  Die  Temperatur  nimmt  im  Gebiete  einer  allgemeinen  langsamen 
Bodenerhebung  viel  langsamer  ab,  als  in  Gebieten  einer  steilen  Bodenerhebung,  also 
von  den  Thalsohlen  gegen  die  Berghänge  und  Berggipfel.  Dies  stimmt  vollkommen 
mit  den  früheren  theoretischen  Erörterungen.  Im  Gebiete  der  allgemeinen  langsamen 
Landerhebung  der  Kontinente  kann  die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  wohl  nur  zu 
OA^  pro  100  m  angesetzt  werden,  soweit  sie  überhaupt  durch  andere  Einflüsse  nicht 
wieder  aufgehoben  wird;  im  schwach  geneigten  Hügel-  und  niedrigen  Berglande  kann 
man  0.5  o  pro  100  m  annehmen.  Es  wäre  ganz  vergeblich,  wie  auch  Versuche  zeigen, 
kompliziertere  Formeln  aufstellen  zu  wollen  für  die  Temperaturabnahme  mit  der 
Höhe  im  Gebirge,  man  kommt  über  die  einfache  arithmetische  Progression  nicht 
hinaus. 

Schlagint  weit  hat  für  die  Hochländer  des  Himalaja  und  für  Tibet  nur 
eine  Wärmeabnahme  von  0.47  gefunden,  für  die  Rauhe  Alb  erhielt  ich  0.44,  für  das 
niederösterreichische  Waldviertel  0.46. 

1.  Durchschnittliche  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  in  Bergländern 
unter  verschiedenen  Breiten.  Im  allgemeinen  lässt  sich  keine  bestimmte  Ab- 
hängigkeit der  Temperaturänderung  mit  der  Höhe  von  der  geographischen  Breite 
konstatieren.  Die  Stationen  in  den  Tropen,  wie  jene  in  den  gemässigten  Zonen  bis 
zu  60<>  Breite  hinauf  geben  ziemlich  übereinstimmend  0.56  ^  pro  100  m  oder  l^  pro 
1 80  m  Erhebung.  In  trockenen  Gebieten  ist  im  allgemeinen  die  Temperaturabnahme 
etwas  rascher,  in  feuchten  trüben  Gebieten  langsamer.') 

1)  Die  Wärmeabnahme  mit  der  Höbe  in  der  Äquatorialregion  ist  dieselbe,  wie  bei  uns :  Java 
gibt  0.6,  Ceylon  0.62,  Südindien  0.60,  Abessinien  0.58,  Kamerun  0.59,  die  Anden  von  Columbien 
0,51,  von  Ecuador  0.54;  dagegen  die  Westalpen  0.58,  Erzgebirge  0.59,  Harz  0.58,  die  Berge  bei 
Chriflüania  0.55  etc.  Eine  einigermassen  ausgesprochene  Abhängigkeit  von  der  geographischen 
Breite  ist  in  diesen  Zahlen  nicht  zu  erkennen. 
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Die  örtlichen  Unterschiede  der  Temperaturänderung  mit  der  Höhe  können  sehr 
gross  sein,  wenn  man  von  den  Thälern  ausgeht;  sie  sind  viel  geringer,  wenn  man 
freie  Lagen ,  namentlich  wenn  man  Berggipfel  von  vei-schiedener  Höhe  in  Bezug  auf 
ihre  Temperatur  vergleicht.  In  mittleren  und  höheren  Breiten  ist  (auf  der  nördlichen 
Halbkugel)  die  Wärmeabnahme  auf  der  Südseite  der  Gebirge  rascher,  als  auf  der  Nord« 
Seite ;  desgleichen,  namentlich  in  den  Tropen,  auf  der  trockenen  Seite  rascher,  als  auf 
der  Regenseite  des  Gebirges. 

2.  Die  tägliche  Periode  der  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe.  Die 
Existenz  einer  täglichen  Periode  des  Temperaturunterschiedes  zwischen  Thal  und 
Höhe,  dem  Erdboden  und  den  höheren  Luftschichten  darüber  ergiebt  sich  von  seihst 
aus  dem,  was  früher  über  den  täglichen  W^ärmegang  gesagt  worden  ist.  In  der 
Nacht  kühlt  der  Boden  durch  Wärmeausstrahlung  ab,  die  kühleren  Luftmassen  flüessen 
hinab  in  die  Thäler,  die  höheren  Lagen  und  Luftschichten  bleiben  wärmer,  daher  die 
langsame  Temperaturabnahme  bei  Nacht;  bei  Tage  muss  sich  die  letztere  dem  theo- 
retischen Mass  füi*  aufsteigende  Luftmassen,  d.  i.   l^  pro   100  m,  nähern. 

So  findeu  wir  auch  die  Verhältnisse  in  der  That  aus  den  Beobaclitungen.  Schon  die  früher 
erwähnten  Aufzeichnungen  von  Saussure  auf  dem  Col  du  G^ant  ergeben  für  ()b  morgens  0.43® 
pro  100  m,  dagegen  0.78®  für  Mittag.  Später  hat  Kämtz  auf  dem  Rigi  und  auf  dem  Faulhom 
den  täglichen  Gang  der  Wärmeabnahme  mit  der  Uöhe  genauer  bestimmt.  Eine  Vorstellung  von 
dem  täglichen  Gang  geben  folgende  Zahlen: 

Temperaturabnalime  mit  der  Uöhe  zwischen  Kolm  Saigum,  IQOO  m 
und  Sonnblickgipfel,  3106  m  (pro  100  m). 
Mittn.        2  4  6  8  10       Mittg.        2  4 

Winter     0.50       0.49       0.49       0.49*     0.50       0.60       0.66      0.59      0.54 
Sommer  0.64       0.62       0.60*     0.69       0.81       0.87       0,b9      0.88      0.82 

ahr  0.56       0.55       0.54*     0..')7       0.65       0.74       0.79      0.75      0.68      0.61       0.58      0.57       0.6 

Im  Sommerhalbjahr  nähert  sich  um  Mittag  die  Temperaturabnahme  von  Kolm  Saigurn  (un- 
mittelbar am  Fusse  des  Nordabsturzes  des  Sonnblickgipfels  gelegen)  zum  Sonnblick  fast  der  the- 
oretischen Wärmeabnahme  aufsteigender  Luftmassen;  das  Maximum  fällt  ziemlich  genau  aa 
Mittag,  das  Minimum  auf  die  Zeit  vor  Sonnenaufgang.  Ähnlich  sind  die  Verhältnisse  überall 
mit  dem  Unterschiede,  dass  es  bei  geringeren  Höhenunterschieden  in  den  Nachtstunden  des  Winters 
zu  einer  Temporaturzunahme  mit  der  Höhe  kommen  kann. 

3.  Die  jährliche  Periode  der  Temperaturänderung  mit  der  Höhe 
Die  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  unterliegt  auch  einer  jährlichen  Veränderung 
die  in  den  Tropen  hauptsächlich  durch  den  Wechsel  der  Regenzeit  mit  der  Trocken- 
zeit bedingt  wird,  in  mittleren  und  höheren  Breiten  aber  durch  den  Wechsel  von 
Winter  und  Sommer;  in  Klimaten  mit  einer  länger  dauernden  Schneedecke  im  Winter 
können  die  unterschiede  zwischen  der  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  im  Winter 
und  im  Sommer  sehr  gross  werden. 

In  den  Tropen  ist  die  Wärmeabnahme  nach  oben  in  der  Trockenzeit  meist  rascher 
als  in  der  Regenzeit,  doch  kommen  Ausnahmen  vor  und  die  Sache  wird  komplizierter 
dadurch,  dass  meist  eine  Trockenseite  und  eine  Regenseite  der  Gebirge  vorhanden  ist, 
die  sich  verschieden  verhalten.  Am  Agustia  Pik  in  Südindien,  S'/i^^  nördl.  Br. 
(1890  ra),  ist  die  Wärmeabnahme  in  den  trockenen  kühleren  Monaten  0.66  0  pro  100  m, 
von  Mai  bis  August  in  der  Regenzeit  (bei  höherer  Temperatur)  0.570  (im  Jahres- 
mittel 0.60),  An  den  unteren  Abhängen  des  Kamerun  Pik  (bis  1000  m)  unter  4o 
nördl.  Br.  beträgt  die  Wärmeabnahme  in  der  Trockenzeit  (Dezember  bis  Februar)  eben- 
falls 0.66,  von  Juli  bis  September  (Regenzeit)  0.54. 
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In  mittleren  und  höheren  Breiten  hat,  wie  zu  erwarten,  der  Winter  die  lang- 
samste Wärmeabnahme  nach  oben,  da  ja  die  Ursache  derselben,  die  stärkere  Er- 
wärmung der  Thäler,  dann  am  wenigsten  wirkt, ^)  ja  zeitweilig  ganz  ausbleibt  und 
selbst  ins  Gegenteil  umschlägt.  Der  Boden,  namentlich  der  schneebedeckte,  wirkt  in 
den  langen  Wintemächten  erkaltend  auf  die  unteren  Luftschichten.  Die  rascheste 
Wärmeabnahme  hat  der  Frühsommer  (nicht  der  heisseste  Monat).  Die  Ursache  da- 
von ist  zumeist  in  dem  Gegensatz  zu  suchen  zwischen  den  noch  schmelzenden  oder 
aber  eben  erst  geschmolzenen  Schneelagen  der  grösseren  Höhen,  welche  eine  stärkere 
Erwärmung  verhindern,  gegen  die  schon  einige  Zeit  schneefreien  und  sich  deshalb  stärker 
erwärmenden  Thäler.  Der  Monat  der  raschesten  Wärmeabnahme  hängt  von  dem 
Hinaufrücken  der  unteren  Schneegrenze  ab.  Für  die  unteren  Höhenlagen  kann 
es  schon  der  April  sein,  für  die  oberen  der  Mai  oder  der  Juni,  wie  dies 
Brückner  sehr  schön  an  den  meteorologischen  Stationen  der  Schweizer  Alpen  nach- 
gewiesen hat.  2) 

Die  neueren  Ballonfahrten  haben  gezeigt,  daß  auch  in  der  freien  Atmosphäre 
die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  im  Frühlinge  am  raschesten  erfolgt,  somit  doch 
nicht  bloss  eine  Wirkung  der  Schneedecke  auf  den  Bergen  und  diesen  eigentümlich  ist. 

Eine  anschauliche  Darstellung  des  jährlichen  Wärmeganges  in  verschiedenen  Höhen,  des 
Fortschreitens  der  Erwärmung  von  unten  nach  oben  im  Frühjahr  und  Sommer  und  des  Herabsteigens 
der  Kälte  von  oben,  im  schlesischen  Gebirge  hat  A.  Richter  durch  die  folgenden  Isoplethenkurven 
gegeben. 

Fig.  9. 
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Thenuo-Isoplethen  für  die  Grafschaft  Glatz.     Temperaturänderuug  in  vertikaler  Richtung. 

Einige  Beispiele  für   das  Mass  der  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe   in  Gebirgsländem  und 
dessen  jährliche  Schwankung  gibt  folgende  Tabelle: 


1)  A.  V.  Humboldt  hat  in  der  schon  zitierten  Abhandlung  vom  Jahre  1806  dies  klar  ausge- 
drückt. «Im  Winter  schickt  die  Erdoberfläche  bei  Schneedecke  wenig  erwärmte  Luft  und  fast  keine 
strahlende  Wärme  in  die  höheren  Schichten.  Der  Temperatur-Unterschied  (zwischen  unten  und 
oben)  ist  dann  geringer  als  im  Sommer,  indem  die  ganze  Atmosphäre  sich  dann  dem  Zu- 
stande eines  kernlosen  Luftsphäroid  nähert,  das  nur  wenig  Strahlung  absorbiert. 

2)  J.  Peterman,  Geogr.  Mitt.  1894  Littb.  S.  20. 
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Max. 

Min. 

Jahr 

0.67  Juni 

0.44  Dez. 

0.58 

0.69      , 

0.48      , 

0.60 

0.65      , 

0.32      , 

0.51 

0.61      , 

0.20  Jan. 

0.46 

0.56  Juli 

0.31      „ 

0.45 

0.64  Juni 

0.48      . 

0.56 

0.82  Mai 

0.37      , 

0.62 

0.70     , 

0.37  Dez. 

0.58 

0.59     , 

0.25      , 

0.44 

0.75  Juni 

0.55      , 

0.65 

0.76  April 

0.59  Jan. 

0.67 

0-74  Mai 

0.53  Dez. 

0.64 

W&rmeabnahme  mit  der  Höbe  pro  100  m. 
I.  Von  den  Thalem  gegen  die  Abbänge  und  Gipfel. 

Hochgebirge.     Weetalpen  46®  N 

Ostalpen  Südseite  46®  N 
,  ,         Nordseite  47<>  N 

Bergland  Kärnten  ohne  die  Gipfel  46  V«®  N 

Pass  und  Thalstationen,  Kaukasus  42 Va®  N 

Mittelgebirge.     Erzgebirge  Nord-(Luv-)8eite 
,  ,  Siid-(Lee)-seite 

Harzgebirge  52®  N 

Rauhe  Alb,  Plateauland  48  Vs® 
n.  Gipfelstationen.  *) 

Hohe  Tauern.    SonnbHck  3106  m  47®  N 

Schottland.  Ben  Nevis  1343  m  56.8®  N 

Colorado.  Pikes  Peak  4308  m  39  ®  N 
Diese  Zahlen  zeigen  die  langsame  Wärmeabnahme  im  Herbst  und  Winter,  die  sehrrasche  im 
Frühling  und  Frühsommer;  das  Maximum  tritt  im  allgemeinen  um  so  später  ein,  je  grösser  die 
Seehöhe  der  höchsten  in  Bechnung  gezogenen  Stationen  ist.  Kärnten  und  die  Südseite  des  Erzge* 
birges  geben  Beispiele  für  die  langsame  Temperaturänderung  mit  der  Höhe  im  Winter  im  «Wind- 
schatten* einer  Gebirgskette,  wo  die  Luft  sich  am  ungestörtesten  nach  ihrem  spezifischen  Gewichte 
lagern  kann;  die  den  Torherrschenden  Winden  ausgesetzten  Seiten  der  Gebirge  (die  Luvseiten)  haben 
im  Winter  eine  raschere  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe. 

Da  die  Ursache  der  langsamen  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  im  Winter  die  abnorme 
Erkaltung  der  Thäler,  namentlich  ganz  abgeschlossener,  windstiller  Thalbecken  ist,  so  fällt  diese 
weg,  wenn  die  untere  Station  auf  einem  geneigten,  oder  überhaupt  auf  einem  freien  Terrain  liegt, 
das  stark  TentUiert  ist  und  deshalb  normale  Wintertemperatur  hat. 

Die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  wechselt  mit  der  Witterung.  Bei  ruhigem 
heiteren  Wetter  erfolgt  sie  langsam ,  ^^ei  trübem  windigen  Wetter  ist  sie  rascher 
Eichberg- Schneekoppe  (Höhendifferenz  1252  m)  Winter  heiter  0.14,  trüb  0.58 
Sommer  heiter  0.43,  trüb  0.64,  Jahr  heiter  0.36,  trüb  0.61  (nach  Süring).  Ist  die 
Luft  stark  bewegt,  so  muss  sich  die  Wärmeabnahme  jener  der  dynamischen  Abkühlung 
aufsteigender  Luft  nähern;  bei  heiterem  ruhigen  Wetter  sind  die  hohen  Stationen 
warm,  die  Wärmeabnahme  erfolgt  langsam. 

Der  jährliche  Temperaturgang  in  grösseren  Seehöhen  (Abnahme  der 
Jahresschwankung  der  Temperatur  nach  oben,  Verspätung  der  Jahresextreme).  Mit  der 
senkrechten  Entfernung  von  der  Hauptmasse  des  erwärmten  Landes,  also  mit  der  rela- 
tiven Höhe  nimmt  die  Jahresschwankung  der  Temperatur  ab  und  die  Eintrittszeiten 
der  Extreme  verspäten  sich.  Die  die  Berghöhen  umgebenden  Luftschichten  nehmen  einer- 
seits teil  an  dem  Temperaturgang  in  der  freien  Atmosphäre,  werden  aber  doch  auch 
von  der  Erwärmung  und  Wärmeausstrahlung  der  gehobenen  Teile  der  Erdoberfläche 
beeinflusst.  Je  freier  und  steiler  sich  ein  Berggipfel  erhebt,  je  lebhafter  die  Luft- 
bewegung um  ihn  ist,  desto  mehr  nähern  sich  seine  Temperaturverhältnisse  jenen  der 
freien  Atmosphäre  in  gleicher  Höhe,  desto  kleiner  wird  die  Jahresschwankung  der 
Temperatur  auf  demselben.  Abgeschlossene  Hochthäler  hingegen  werden  eine  grosse 
Jahresschwankung  der  Temperatur  haben,  wegen  der  verstärkten  Insolation  und  ver- 
stärkten Ausstrahlung.  Hochebenen  werden  eine  Zwischenstellung  einnehmen.  Die 
Höhe  allein   ist  also  nicht   entscheidend,    es   kommt   zumeist  auf  die  Bodenform  an. 

1)  Die  untere  Station  auf  geneigtem  oder  freiem  Terrain,  das  gut  yentiliert  ist  und  deshalb 
normale  Wintertemperatur  hat. 
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Auch  hier  gilt  der  Satz  von  Woeikof:  Konkave  Bodenformen  haben  extreme  Tempe- 
ratnrverhältnisse,  konvexe  gemässigte.     Ein  Beispiel: 

Gipfel:  Rigikulm  1790m  Thal:  Beyers  Engadin  1720 

Jahr        wärmster        kältester        Differenz  Jahr        wärmster        kältester        Differenz 

Monat  Monat 

2.0«  9.9  Juli       —4.5  Jan.  14.4  1.4«        11.8  JuH      —10.1  Jan.  21.9 

Bei  freier  (nicht  eingeschlossener  Lage)  nimmt  die  Jahresschwanknng  im  allge- 
meinen mit  zunehmender  SeehGhe  ziemlich  regelmässig  ab.  Z.  B.  (Aufstieg  vom  Rhein- 
ihdl  ins  Appenzell.) 


Ort                           Altstätten 

Trogen 

Gäbris 

Säntis 

Höhe                            460 

880 

1250 

2500 

Jahresschwankung       19.4 

17.1 

15.5 

14.1 

Ans  dem  Fortschreiten  dieser  und  ähnlicher  Zahlen  könnte  man  schliessen,  dass, 
wenn  die  Alpen  Gipfel  von  9  km  Seehöhe  hätten,  auf  denselben  die  Jahresschwankung 
der  Temperatur  nahezu  verschwunden  sein  dürfte.  Die  Beobachtungen  im  Ballon 
sprechen  aber  entschieden  dagegen.^) 

Die  Herbst-  und  Wintertemperaturen  werden  mit  zunehmender  Seehöhe  relativ 
milder,  Frühling  und  Sommer  kühler,  ganz  ähnlich  wie  im  Seeklima.^ 

Jährlicher  Temperaturgang  in  den  Ostalpen. 
Abweichungen  vom  Jahresmittel. 


Jan. 

AprU 

Juli 

Okt. 

Schwankung 

Thäler  400  m 

—11.4 

0.7 

10.5 

0.9 

21.9» 

Hochthäler  1900  m 

—9.0 

—0.6 

9.2 

1.4 

18.2 

Gipfel  2400  m 

-6.9 

—1.5 

8.1 

1.5 

15.0 

SonnbUck  3100  m 

—6.6 

-2.4 

7.4 

1.5 

14.5 

Die  hervorstechendste  Eigentümlichkeit  der  Temperatur  in  grossen  Höhen  ist  das  kalte  Frühjahr. 
Die  Jahresminima  der  Temperatur  sind  auf  den  Berggipfeln  der  höheren  Breiten  selbst  in 
3 — 4000  m  Seehöhe  nur  wenig  niedriger  als  unten  in  den  Thälem,  in  mittleren  Höhen  sogar  milder 
als  in  den  letzteren.     Z.  B.  Minima  aus  den  gleichen  10  Jahren. 

ZeU  a.  See  760  m      Rathausberg  1940        Sonnblick  3106 
Mittlere  —24.6  —20.4  —30.1 

Absolute  —31.6  —24.4  —33.8 

30]lhrige  Beobachtungen  geben  in  gleicher  Seehöhe.  Gipfel:  Rigikulm —18.7  (abs.  —23.0)  Tal: 
Berers  — 26.9  (abs.  — ^33.3).  Ein  auf  dem  Mont  Blanc  zurückgelassenes  Minimum-Thermometer  gab 
für  den  Winter  1894/95  als  niedrigste  Temperatur  —43.0°. 

In  den  Tropen,  namentlich  im  äquatorialen  Gebiete,  wo  schon  im  Meeresniveau 
die  Jahresschwankung  gering  ist,  zeigt  sich  keine  bestimmte  Abnahme  derselben  mit 
der  Höhe,  es  kommt  alles  auf  die  örtlichen  Verhältnisse  an. 

Höhenlage  der  Isotherme  von  0®  und  deren  jährliche  Schwankung.  Eine 
gate  Illustration  für  die  jährliche  Temperaturvariation  in  grösseren  Höhen  der  Gebirge  liefert  die 
Bestimmung  der  Seehöhe,  in  welcher  die  Temperatur  des  Gefrierpunktes  zu  finden  sein  dürfte.  Ich 
erhielt  folgende  genäherte  Werte  dafür. 


1)  Bis  zu  Höhen  von  3  km  etwa  gelten  folgende  Gleichungen  für  die  Abnahme  der  Jahrea- 
amplituden  (D)  mit  der  Höhe  h.     h  in  Hektometern  zu  nehmen. 

Westschweiz:  D  -  21.45  —  0.22  h,  Tauem :  D  —  22.08  —  0.25  h. 

2)  Der  Sonnblickgipfel  3106  m  hat  fast  genau  den  gleichen  jährlichen  Temperaturgang  wie 
die  Insel  Pelagosa  in  der  Mitte  des  adriatischen  Meeres  unter  42.4^1   NBr. 
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Seehöhe  (Meter), 

bei  welcher  die  Temperatur  des 

Gefrierpunktes  herrscht. 
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Im  Juli  liegt  die  isotherme  Fläche  von  0«  am  Äquator  in  einer  Höhe  von 
5000  m  rund  und  senkt  sich  in  der  Umgebung  des  Nordpols  zur  Meeresfläche  herab 
(im  antartischen  Gebiete  schon  bei  zirka  60  o  S.);  im  Jannar  erreicht  sie  dieselbe 
in  niedrigeren  aber  sehr  verschiedenen  Breiten,  je  nach  den  Klimagebieten. 

Die  Zunahme  der  Temperatur  mit  der  Höhe  in  den  Gebirgenmitt- 
lerer  und  höherer  Breiten.  Selbst  die  mittlere  Temperatur  der  Thäler  kann  in 
den  Wintermonaten  niedriger  sein,  als  jene  in  grösseren  Höhen,  namentlich  als  jene 
an  Bergabhängen.  Aber  auch  die  höheren  Thäler,  wenn  sie  keine  grösseren  ebenen 
Flächen  besitzen  und  durchweg  ein  Gefälle  nach  unten  haben,  können  wärmer  sein, 
als  die  tiefen  weiten  Thalbecken,  die  allseitig  durch  Bergzüge  abgeschlossen  sind. 
Ihrer  Entstehung  nach  ist  diese  „Temperaturumkehr"  genau  dieselbe  Erscheinung,  wie 
die  grössere  Nachtkälte  aller  Thäler  zu  allen  Jahreszeiten;  dieselbe  kann  sich  aber  im 
Winter,  namentlich  unter  dem  Einflüsse  einer  Schnedecke,  welche  die  Wärmeausstrah- 
lung sehr  begünstigt,  während  der  langen  Nächte  nach  Dauer  und  Erstreckung  be- 
sonders stark  entwickeln,  und  bis  zu  grösseren  Höhen  hinauf  erstrecken,  wenn  die 
Terrainformen  günstig  sind.  Weite  allseitig  umschlossene  Thalecken  gestatten  die 
Ansammlung  grösserer  Massen  erkalteter  Luft  und  unterstützen  dadurch  das  Auftreten 
und  die  Konstanz  jener  Witterungsfaktoren,  welche  der  weiteren  Erkaltung  beson- 
ders günstig  sind:  den  hohen  Luftdruck,  heiteren  Himmel  und  Windstille.  Letztere 
befördert  besonders  die  Temperaturzunahme  mit  der  Höhe,  weil  sie  gestattet,  dass 
sich  die  erkalteten  Luftschichten  ungestört  nach  ihrem  spezifischen  Gewichte,  die  käl- 
testen zu  Unterst,  ruhig  lagern.  Deshalb  tritt  die  Erscheinung  besonders  auf  jener 
Seite  und  in  jenen  Teilen  der  Gebirge  am  stärksten  auf,  welche  gegen  die  vorherr- 
schenden Winde  am  meisten  geschützt  sind,  in  den  Alpen  also  zumeist  in  den  Tälern 
auf  der  Südseite  der  Zentralkette  und  in  ihren  östlichen,  schon  mehr  kontinentalen 
Teilen.     Diese  Teile  des  Alpenzuges  sind  gegen  die  vorherrschenden,  oft  stürmischen 


1)  Auf  dem  Gipfel  des  Oilmborazo  (6300  m)  fand  Whymper  im  Januar  eine  Temperatur  von 
— ^6.0®,  im  Juli  — 8.0°,  auf  dem  Cotopaxi  (5960  m)  im  Februar  — 8.4.  Die  mittlere  Temperatur 
des  Chimborazogipfels  dürfte  zu  — 8°  anzunehmen  sein,  yielleieht  noch  etwas  niedriger. 

2)  In  den  Nordalpen  unter  47  °  ist  die  isotlierme  Fläche  von  0  °  im  Januar  bei  80  m  See- 
höhe zu  suchen,  in  den  Südalpen  unter  46®  (mittlere  Länge  für  beide  Gruppen  10®  E.  v.  Gr.)  bei 
550m;  sie  steigt  dann  rasch  hinauf  und  erreicht  im  Juli  in  den  Südalpen  3590  m  ca.,  in  den 
Nordalpen  im  August  3520  m;  im  September  liegt  sie  überall  in  3170  m.  Die  grösste  Senkung  der 
isothermen  Fläche  von  0®  fällt  auf  den  7.  Januar  (mittlere  liöhe  280  m),  die  grösste  Hebung  auf 
den  5.  August  (mittlere  Höhe  3550  m).  Das  Hiuaufrücken  erfolgt  selir  langsam,  es  dauert  212  Tagir, 
das  Herabsinken  geht  sehr  rasch  vor  sich,  in  152  Tagen.  Die  Zeit  des  raschesten  Emporsteigen, 
fäUt  auf  den  1.  Mai,  die  Isotherme  von  0®  steigt  dann  pro  Tag  um  2272  m  aufwärts;  die  Zeit  des 
raschesten  Ilerabsinkeus  findet  um  den  5.  November  statt,  sie  legt  dann  pro  Tag  37^2  m  nach  ab- 
wärts zurück.  Diese  Verhältnisse  sind  sehr  charakteristisch  für  den  Vorgang  der  Erwärmung  und 
Wiederabkühlung  in  den  Gebirgsländem  mittlerer  und  höherer  Breiten.  (Hann,  Die  Temperatur 
der  österr.  Alpenländer.     HI.  Sitzgsber.  der  Wiener  Akad.  XCH.    B.  Juni  1885.     8.  78 — 82.)  • 
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Westwinde  des  westeuropäischen  Winters  am  meisten  geschützt,  welche  die  oberen 
wärmeren  mit  den  unteren  kälteren  Schichten  mischen,  und  die  normale  Wärme- 
abnahme mit  der  Höhe  häufig  wieder  herstellen. 

So  wie  in  den  Alpen  kann  man  die  „Temperaturumkehrung"  mit  der  Höhe  als 
normale  Erscheinung  der  Winteimonate  (Dezember  und  Januar)  unter  gleichen  Ver- 
hältnissen in  allen  Gebirgen  der  höheren  Breiten  wiederfinden.  Ihre  grösste  Ent- 
wickelung  erlangt  sie  vielleicht  in  den  Gebirgen  Ostasiens,  iu  der  Gegend  der  kältesten 
Winter  der  Erdoberfläche,  wo  auch  der  höchste  Barometei-stand ,  bei  grösster  Luft- 
ruhe und  ungetrübt  heiterem  Himmel,  anzutreffen  sind.*)  Die  besten  ziffermässigen 
Beispiele  dafür  liefern  aber  wegen  ihrer  zahlreichen  meteorologischen  Beobachtungs- 
stationen in  den  verschiedensten  Höhen  die  Alpen,  und  hier  namentlich  der  zentrale 
Teil  der  Ostalpen  und  vor  allem  das  klassische  Land  der  winterlichen  Wärmezunahme 
mit  der  Höhe,  Kärnten. 

In  Klämten  ist  das  Sprichwort  entstanden:  „Steigt  man  im  Winter  um  einen  Stock  (um 
ein  Stockwerk,  Etage),  so  wird  es  wärmer  um  einen  Rock.*'  Dafür  mögen  einige  Beispiele  gegeben 
werden : 

Westseite  der  Saualpe  (Qörschitzthal). 
Eberstein         Hüttenstein         Lölling         Lölling        Stelzing 

Thal         Berghaus 
780  840  1100  1410 

—2.3  —1.6  —1.3  —3.2 

Karawanken,  Süd  Kärnten. 
Eisenkappel      U.  Schäffler-       Obir  I       Obirgipfel 
Alpe 
560  1063  1230  2140 

—5.2  —3.6  —4.3  —7.2 

Die  Temperaturzunahme  mit  der  Höhe  reicht  in  Kärnten  von  den  Thalsohlen  in 
circa  500  m  im  Januar  bis  über  1000  m  hinauf,  dann  nimmt  die  Temperatur  wieder 
ab,  aber  erst  in  circa  1900  m  trifft  man  wieder  die  Januartemperatur  der  Niederung 
von  Mittelkärnten  an.  Eine  Luftschichte  von  circa  1400  m  Mächtigkeit  ist  wärmer 
als  die  unterste  Bodenschicht. 

Diese  Temperatur  zun  ahme  mit  der  Höhe  ist  nicht  etwa  durch  eine  längere  mid  intensivere 
Sonnenstrahlung  in  der  Uöhe  zu  erl^lären  oder  durch  die  häufigen  Nebeldecken  der  Thäler,  wie 
man  glauben  könnte.  Dagegen  spricht  besonders  der  Umstand,  dass  morgens,  wenn  die  Sonne  noch 
gar  nicht  aufgegangen  ist,  die  Temperaturzunahme  am  grössten  ist.  So  z.  B.  ist  die  Temperatur- 
differenz Lölling  Berghaus-Klagenfurt,  Höhendifferenz  660  m  im  Winter  um  6 '»  Morgens  +  3.9,  um 
2"»  Mittags  nur  -|-2-3;  im  Januar  erreicht  die  Temperaturzunahme  mit  der  Höhe  0.84  pro  100  m 
um  6  •»  Morgeüs  (2  *»  nur  0.04).  Die  Kälte  der  Thüler  ist  also  ein  Ergebnis  der  W^ärmeausstrahlung 
während  der  langen  WinternUchte  bei  Luftruhe,  die  relative  Wärme  oben  eine  Folge  des  Abfliessens 
der  kalten  Luft  und  des  Ersatzes  derselben  durch  Zufluss  wärmerer  Luft  aus  der  freien  Atmosphäre. 
6o  könnte  man  sogar  den  paradoxen  Satz  aufstellen:  je  kälter  es  unten  wird,  desto  wärmer  wird 
es  oben,  weil  die  absteigende  Xjuftbewegung  und  damit  die  Zufuhr  warmer  Luft  oben  durch  die 
stärkere  Wärmeausstrahlung  unten  und  an  den  Berghängen  befördert  wird. 

Die  Zeit  der  längsten  Winternacht,  also  Ende  Dezember,  ist  die  Zeit  der  grössten  W' ärmezu- 
nahme  mit  der  Höhe  in  den  unteren  Schichten,  und  der  langsamsten  WUrmeabnahmc  im  Mittel 
aller  Stationen  bis  zu  den  grössten  Höhen.  Ich  fand  für  das  mittlere  Datum  der  letzteren  in  den 
Ostalpen  den  28.  Dezember. 

Temperaturzunahme  mit  der  Höhe  an  Küsten.  In  Gebieten  sehr 
starker  Seewinde    an   den  Küsten    eines    kühlen   Meeres    (infolge    kalter    Meereströ- 
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mungen  oder  kalten  Auftriebswassers),  die  landeinwärts  in  stark  erwärmte  Landflächen 
übergehen,  tritt  eine  andere  Form  der  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  ein,  die  au^ 
den  Sommer  oder  überhaupt  auf  die  wärmere  Jahreszeit  beschränkt  ist,  wo  der  Tem- 
peraturgegensatz zwischen  Meer  und  Inland  am  grössten  ist. 

Der  interessanteste  Fall  dieser  Art  ist  an  der  Küste  von  Kalifornien  zu 
finden,  deren  merkwürdiger  jährlicher  Wärmegang  früher  spezieller  beschrieben 
worden  ist. 

Nor  8'  nördlich  und  9'  westlich  von  S.  Francisco  befindet  sich  seit  einigen  Jahren  eine 
meteorologische  Station  auf  dem  Mt.  Tamalpais  724  m,  677  m  über  S.  Francisco.  Im  Mittel  der 
3  Jahre  1899/1901  ergaben  sich  folgende  Temperaturdifferenzen.  Vom  Oktober  bis  Mai  (8  Monate  ist 
S.  Fraucisco  wärmer,  im  Mittel  um  2.1^  (Januar  bis  März  3%  im  Sommer  aber,  Juni  bis  September 
(4  Monate  hindurch)  ist  Mt.  Tamalpais  wärmer  um  4.6^  (Max.  Juli  7.6^.  Die  Temperatur- 
zunahme beträgt  im  Mittel  0.7^  pro  100  m,  im  Juli  1.1  ^  Die  mittlere  Wärmeabnahme  im  Winter- 
halbjahr Ist  0.3^.  Die  Jahresmittel  sind  gleich.  Auch  landeinwärts  nimmt  die  Temperatur  im 
Sommer  zu  und  zwar  auch  bis  zur  Höhe  yon  mehr  als  700  m,  wie  folgende  Temperaturmittel  Ton 
Stationen  längs  der  Central  Pacific  Railroad  zeigen. 

Ort  S.  Francisco  Sacramento  Colfax  Summit 

Höhe  m  45  10  740  2140 

Sommer  14.8  22.2  25.2  14.6 

Winter  10.5  8.4  8.1  1.9 

Der  höchste  Punkt  der  Eisenbahn  in  2140  m  hat  dieselbe  Sommertemperatur  wie  die 
Küste;  Colfax,  72  km  landeinwärts  ^von  Sacramento,  aber  700  m  höher,  ist  um  10®  wärmer  als 
San  Francisco. 

Die  eigentümliche  vertikale  Temperaturschichtung  im  Sommer,  unten  kalt,  oben  warm,  tritt 
an  Küsten  mit  starken  Seewinden  vielfach  auf,  aber  wegen  Mangel  an  Beobachtungen  aus  der  Höhe 
ist  sie  bisher  nur  für  die  kalifornische  Küste  und  die  chilenische  Küste  aus  den  Beobach- 
tungen direkt  nachgewiesen  worden. 

II.  Die  Verteilung  der  Wärme  an  der  Erdoberfläche  In  gleichem  Niveau. 
Isothermen,  Isanomalen. 

Die  Kenntnis  der  durchschnittlichen  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  gestattet 
die  in  verschiedenen  Seehöhen  beobachteten  Temperaturen  auf  das  gleiche  Niveau  zu 
reduzieren.  Als  Vergleichsniveau  wird  man .  natürlich  das  Meeresniveau  wählen. 
Die  derart  reducierten  Temperaturmittel  werden  dann  auf  Karten  eingetragen  und 
die  Orte  mit  gleichen  Mitteltemperaturen  durch  Linien  verbunden.  Diese  Linien,  Iso- 
thermen, ersetzen  auf  die  natürlichste  und  zweckmässigste  Weise  die  zu  einer 
gleichmässigen  Besetzung  der  Erdoberfläche  mit  Stationen  fehlenden  Daten  und  liefern 
derart  ein  vollständiges  Bild  der  Temperaturvertheilung  auf  der  Erdoberfläche.  Da 
bei  dieser  graphischen  Interpolation  der  Verlauf  jeder  Isotherme  durch  jenen  der  be- 
nachbarten Isothermen  fortwährend  kontrolliert  wird,  so  liefert  dieselbe  eine  Dar- 
stellung der  Wärmeverteilung  auf  der  Erde  von  relativ  grösster  Präzision.  Fehler- 
hafte Daten  werden  dabei  leicht  als  solche  erkannt  und  eliminiert.  Alexander 
von  Humboldt  war  der  erste,  der  Isothermen  auf  eine  Erdkarte  eingezeichnet  und 
aus  deren  Verlauf  die  einfachsten  Gesetze  der  Wärmeverteilung  auf  der  Erdoberfläche 
abgeleitet  hat. 

Humboldt *)    hat    im    Jahre     1817    als    erter    die    ^.Tahresisothermen''     ^^ezeichnet,    nach> 

1)  A.  V.  Humboldt  standen  1817  nur  die  Mitteltemperaturen  von  ca.  58  Orten  auf  der 
Erde  zur  Verfüfning ;  Mahlmann  konnte  Humboldts  „Asie  centrale"*  schon  die  Temperatur  von 
310   Orten    und    später    in    der   deutschen   Ausgabe    (1849),    von  422  Orten  (Jahr,  Jahreszeiten, 
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dem  Halley  schon  1701  Linien  gleicher  magnetlBcher  Deklination  publiziert  hatte.  Er  setzte  so 
Kuerat  das  graphische  Verfahren  der  Darstellung  der  Temperaturverteilung  auf  der  Erdoberfläche 
an  die  Stelle  der  mathematischen  Formeln,  mittelst  welcher  man  sich  bis  dahin  mit  dem  Problem 
abfinden  zu  müssen  glaubte.  Eine  Kopie  der  ersten  Isothermenkarte  findet  man  in  Q.  Hellmanns 
Neudrucken  von  Schriften  und  Karten  über  Meteorologie  und  Erdmagnetismus  (Nr.  8.  Berlin  1897), 
den  Text  zu  dieser  Karte  in  Humboldts  .Kleinere  Schriften",  I.  B.,  1853,  wo  auch  die  allge- 
meinsten Gesetze  der  Temperaturverteilung  erörtert  werden.  Ferner  bei  W.  Meinardus:  Die 
Entwickelung  der  Karten  der  Jahresisothermen  von  A.  v.  Humboldt  bis  auf  H.  W.  Dove.  Mit 
Karten.     (Humboldt-Centenarschrift.     Gesellschaft  für  Erdkunde  zu  Berlin.     1899.) 

Die  , ersten  Monatsisothermen"  hat  H.  W.  Dove  veröffentlicht,  zuerst  für  Januar  und  Juli 
(Berlin  1848),  dann  für  alle  12  Monate,  in  zweiter  Auflage  in  dem  noch  jetzt  wichtigen  Haupt- 
werke: Die  Verbreitung  der  Wärme  auf  der  Oberfläche  der  Erde,  erläutert  durch  Isothermen,  ther- 
mische Isanomalen  und  Temperaturkurven.  Berlin  1852.  Die  Fortschritte  der  Kenntnisse  über 
die  Temperatur  der  arktischen  Gegenden  durch  die  Expeditionen  zur  Aufsuchung  Franklins 
gaben  Veranlassung  zu  den  zwei  Karten  der  , Verbreitung  der  Wärme  in  der  nördlichen  Hemisphäre 
innerhalb  des  40.  Breitegrades"  (1855)  und  schließlich  zu  der  grösseren  Publikation:  Die  Monats- 
und Jahresisothermen  in  der  Polarprojektion,  nebst  Darstellung  ungewöhnlicher  Winter  durch  Isa- 
metralen.  20  Karten  in  Querfolio  mit  Text.  Berlin  1864.  Der  Atlas  zum  Lehrbuch  der  Mete- 
orologie von  E.  E.  Schmidt  enthält  eine  Keproduktion  der  Dove  sehen  Monatsisothermen.  Alle 
Doveschen  Karten  sind  noch  für  R.-Grade  gezeichnet. 

Von  neueren  Isothermenkarten  sind  namhaft  zu  machen: 

Hann,  Atlas  der  Meteorologie  (Januar,  Juli  und  Jahr  in  C.-Graden).  Gotha  1887.  — 
Challenger  Report.  Physics  and  Chemistry  IL:  Buch  an,  Atmospheric  Circulation.  Monats- 
und Jahresisothermen  in  der  Polar-  und  Äquatorialprojektion  (in  F ahrenh ei t- Graden)     1889. 

Für  grössere  Teile  der  Erde:  Osteuropa  und  Nordasieu:  Wild,  Atlas  zu  „Temperatur- 
Terhältnisse  des  Russischen  Reiches".  Petersburg  1881.  —  Rykatohew,  Atlas  Climatologique  de 
l'Empire  de  Russie.  St.  Petersburg  1900.  —  Isothermen  für  Nordamerika  im  Report  of  the  Chief 
Weather  Bureau.  1896/97.  (F.-Grade.)  —  A.  Buchan,  Atlas  of  Meteorology,  Bartholomew  Physical 
Atlas.    Vol.  HI.     Edinburg  1899. 

1.  Die  Isothermen  stellen  die  Temperaturverteilung  auf  der  Erde  so  dar, 
wie  wenn  alle  Orte,  nach  deren  Temperaturaufzeichnungen  sie  entworfen  worden 
sind,  im  Meeresniveau  liegen  würden.  Die  Temperaturmittel  müssen  daher,  bevor 
man  sie  auf  der  Karte  einträgt,  auf  das  Meeresniveau  reduziert  werden,  wozu 
die  früher  angeführten  Erfahrungen  über  die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  benützt, 
werden. 

Es  empfiehlt  sich  aus  theoretischen  und  praktischen  Gründen,  hierbei  eine 
gleiclimässige  Wärmeabnahme  von  0.5«  C.  für  je  lüO  m  (l.l "  F.  pro  400  engl. 
Fnss)  für  alle  Orte  und  alle  Jahreszeiten  anzuwenden ;  alle  sehr  hochgelegenen  Orte, 


extreme  Monate)  beigeben.  Die  Temperaturtabelle  von  Dove  in  Humboldts  , Kleineren  Schriften* 
(1853)  enthält  506  Stationen;  seine  Temperaturtafeln  (1846)  deren  900.  Die  zweite  Auflage  der 
Monatfiisothermen  basiert  schon  auf  den  Temperaturmitteln  von  ca.  1100  Stationen,  die  Monats- 
nnd  Jahresisothermen  in  Polarprojektion  (1864)  auf  über  2000  Temperaturstationen  (Tabelle  in  den 
Klimatologischen  Beiträgen.  II.  Teil).  Da  aber  der  Zuwachs  an  Temperaturstationen  zumeist  schon 
früher  thermisch  bekannte  Teile  der  Erde  betrifft  (Europa,  Nordamerika,  Russland  etc.),  so  ent- 
spricht derselbe  durchaus  nicht  einer  proportionalen  Zunahme  unserer  Kenntnis  der  Wärmeverteilung 
auf  der  Erde.  Selbst  jetzt  noch  ist  die  Verteilung  der  Beobachtungsstationen  über  die  Erde  eine 
•ehr  ungünstige.  Siehe  R.  Scott,  Quarterly  Journ.  R.  Met.  Soc.  Vol.  XI.  1885.  S.  130,  317.  Plate  4. 
Mit  Tabelle  aller  meteorolog.  Stationen  im  Jahre  1884  und  deren  geographischen  Koordinaten.  Die 
leUten  Temperaturtabellen  für  die  ganze  Erde  hat  A.  Buchan  in  Challenger  Report  Physics  and 
Chemistry,  Vol.  H,  1889,  veröffentlicht  (Fahrenheit-Grade). 
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namentlich  jene  auf  steileren  Erhebungen,  sind  von  der  Verwendung  auszuschliessen.*) 
Jene  Teile  der  Erdoberfläche,  wo  die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  rascher  erfolgt 
erscheinen  dann  allerdings  kälter,  und  umgekehrt,  die  Orte  mit  langsamer  Wärme- 
abnahme wärmer.  Aber  das  ist  nur  ein  Vorteil,  indem  diese  Temperaturanomalien 
dann  auch  auf  der  Karte  zur  Darstellung  kommen.  Es  ist  auch  fast  unmöglich  und 
führt  zu  Willkürlichkeiten,  auf  Isothermenkarten  der  Erde  eine  örtlich  und  zeitlich 
wechselnde  Skala  der  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  in  Anwendung  zu  bringen.  Die 
gleichmässige  Skala  hat  zudem  den  grossen  praktischen  Vorteil,  dass  man  der  Karte 
selbst  jederzeit  die  Temperatur  irgend  eines  Punktes  in  gegebener  Seehöhe  bequem 
entnehmen  kann.  Will  man  z.  B.  für  einen  Ort  von  460  m  Seehöhe  die  Jahres-  oder  eine 
Monatstemperatur  der  Karte  entnehmen,  so  sucht  man  auf  derselben  seine  Isotherme 
im  Meeresniveau  und  vermindert  die  entsprechende  Temperatur  um  2.3 ^^  (um  die 
Hälfte  der  Seehöhe,  letztere  in  Hektometern). 

Isothermenkarten,  die  nach  den  beobachteten  Temperaturen  der  Orte  verschiedener  Seehöhe 
gezeichnet  werden,  haben  weder  einen  wissenschaftlichen,  noch  einen  praktischen  Wert,  da  die 
Unebenheiten  der  Erdoberfläche  auf  kleine  Entfernungen  hin  so  grosse  und  wechselnde  Temperatur- 
unterschiede bewirken,  dass  dieselben  nicht  zur  Darstellung  kommen  können,  eine  beiläufige  Be- 
rücksichtigung derselben  aber  ganz  der  Willkür  des  Zeichners  überlassen  bleibt,  also  weder  wissen- 
schaftlich noch  praktisch  verwendet  werden  kann.^  Auf  SpeziaUcarten  aber,  wo  eine  genauere 
Darstellung  möglich  wäre,  fallen  die  Isothermen  der  realen  Temperatur  fast  vollständig  mit  den 
Linien  gleicher  Seehöhe,    den  Isohypsen  zusanunen.     E^  entsteht  eine  Art  Höhenschichtenkarte.') 

Wenn  wir  aber  auch  Isothermen  im  Meeresniveau  zeichnen,  so  dürfen  wir  doch 
keineswegs  [glauben,  dass  auf  denselben  die  Wirkung  der  orographischen  Verhält- 
nisse der  Erdoberfläche  in  der  That  eliminiert  erscheint.  Wo  hinter  einem  Gebirgszuge 
besondere  Eigentümlichkeiten  der  Temperatur  (z.  B.  grosse  Winterkälte,  hohe  Sommer- 
wärme) begünstigt  [werden,  erscheint  dies  auch  auf  der  Isothermenkarte,  wie  dies 
namentlich  die  Karten  der  Januar-  und  der  Juli-Isothermen  erkennen  lassen.  (Man 
vergleiche  auf  den  beigegebenen  Karten  den  Verlauf  der  Januarisothermen  im  Osten 
von  Asien  und  der  Juliisothermen  in  Nordwestamerika,   hinter  den  Küstengebirgen.) 

Die  wichtigsten  allgemeinen  Sätze  über  die  Wärmeverteilung  auf  der  Erdober- 
fläche, die  wir  aus  den  beigegebenen  Isothermenkärtchen  ableiten  können,  sind: 

1.  Januar-Isothermen  (Wintermitte  der  nördlichen,  Sommermitte  der  südlichen  He- 
misphäre). Die  Isothermen  verlaufen  namentlich  in  den  höheren  Breiten  keineswegs  parallel  mit 
den  Breitekreisen.  In  mittleren  und  höheren  Breiten  der  nördlichen  Hemisphäre  senken  sie 
sich  über  den  Kontinenten  gegen  die  niedrigen  Breiten,  sie  steigen  polwärts  an  über  den  Ozeanen, 
namentlich   an   den  Westküsten,    wo   sie  ihre  konvexen  Scheitelpunkte   erreichen.     An  der  West- 

1)  Hann,  Zur  Konstruktion  der  Isothermen.  Pet.  Geogr.  Mitteilungen.  1888.  S.  54  und 
Vorbemerkungen  zum  Atlas  der  Meteorologie,  Einleitung. 

2)  Das  Gesagte  bezieht  sich  auf  Linien  gleicher  Temperatur,  nicht  aber  auf  übersichtliche 
schematische  Darstellungen  von  allgemeinen  ViTärmeverhältnissen,  Wärmegürteln  oder  Zonen  nach 
gewissen  Temperaturintervallen  oder  Andauer  bestimmter  Temperaturgruppen  etc.,  wie  z.  B.  Koppen: 
Wärmegüi-tel  der  Erde  nach  Dauer  der  heissen,  gemässigten  und  kalten  Zeit.  Deutsche  Met.  Z. 
1884.  Tafel  4.  Supan:  Dauer  der  Hauptwärmeperioden  in  Europa.  (Pet.  Geogr.  Mitteilungen. 
1887.    Tafel  X/i 

3)  Da  die  Temperatur  nahezu  um  O.B°  pro  100  m  oder  i\^  pro  km  abnimmt,  dagegen  durch- 
schnittlich in  mittleren  Breiten  (zwischen  30  und  60**  nördl.  Br.)  um  0.64  pro  Breitegrad,  also  ca. 
0.006®  pro  Kilometer,  so  erfolgt  die  Abnahme  der  Wärme  in  vertikaler  Eichtung  etwas  mehr  als 
tausendmal  rascher,  als  in  horizontaler  Richtung.  Dies  gestattet  keine  gleichzeitige  Darstellung  der 
vertikalen  und  horizontalen  Temperaturverteilung. 
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kfiste  von  Europa  und  im  Innern  von  Ostasien  finden  wir  die  Extreme  dieses  Verhältnisses.  Die 
Kontinente  sind  demnach  im  Winter  zu  kalte,  die  Ozeane  zu  warme  Teile  der  Erdoberfläche.  Je 
niedriger  die  Breite,  desto  kleiner  werden  die  Abweichungen  des  Verlaufes  der  Isothermen  von 
den  Breitegraden,  die  Wärmeverteilung  längs  der  Breitegrade  über  Ozean  und  Kontinent  wird 
gleichmässiger,  die  Temperaturunterschiede  zwischen  fester  und  flüssiger  Erdoberfläche  nehmen  ab. 

In  der  südlichen  Hemisphäre,  die  Sommer  hat,  sehen  wir  Systeme  geschlossener  Isothermen 
W&rmeinseln,  über  den  Kontinenten.  Die  Kontinente  sind  im  Sommer  wärmer  als  die  Ozeane.  An 
der  Westküste  von  Südafrika  und  von  Südamerika  steigen  die  Isothermen  auffallend  gegen  den 
Äquator  hin  an,  diese  Westküsten  sind  also  zu  kalt. 

2.  Juli -Isothermen  (Wintermitte  der  südlichen,  Sommermitte  der  nördlichen  Hemisphäre). 
Die  Anzahl  der  Isothermen,  also  der  Temperaturunterschied  zwischen  niedrigen  und  höheren  Breiten 
ist  auf  der  nördlichen  Halbkugel  ganz  auffallend  kleiner  geworden.  Die  Linien  gleicher  Wärme  er- 
reichen nun  über  den  Kontinenten  ihre  konvexen  Scheitel,  die  Luft  über  den  Kontinenten  ist  jetzt 
wärmer,  als  die  Luft  über  den  Meeren.  Auf  den  Kontinenten  bemerken  wir  in  Breiten  zwischen 
15®  und  40®  nördl.  Br.  in  sich  geschlossene  Systeme  von  Isothermen,  welche  Wärmeinseln  darstellen 
Zentren  der  grössten  Erhitzung,  wie  vorhin  im  Sommer  der  südlichen  Halbkugel. 

Auf  der  südlichen  Halbkugel,  die  Winter  hat,  bemerkt  man  trotzdem  keine  grossen  Krümmungen 
der  Isothermen,  wobei  allerdings  zu  beachten  ist,  dass  die  Kontinente  der  Südhalbkugel  schon  unter 
35®  und  50®  nördl.  Br.  enden.  Die  Isothermen  zeigen  aber  doch  eine  geringe  Temperaturdifferenz 
SU  Gunsten  der  Luft  über  den  Ozeanen,  die  grössten  Krümmungen  haben  dieselben  noch  immer  an 
den  subtropischen  und  tropischen  Westküsten  von  Afrika  und  Südamerika,  die  also  auch  jetzt  noch 
za  kalt  sind. 

Auf  der  nördlichen  Halbkugel  sind  in  höheren  und  mittleren  Breiten  die  Lageänderungen 
der  Isothermen  vom  Januar  zum  Juli  ausserordentlich  gross,  auf  der  südlichen  Halbkugel  in  mitt^ 
leren  Breiten  unbedeutend. 

Grösste  Temperaturunterschiede  zwischen  Äquator  und  hohen  Breiten.  A.  Januar 
Nordhalbkugel,  Maximum  im  Innern  Afrikas  30®  (mittlere  Temperatur  am  Äquator  26®),  Mini- 
mum in  Ostasien  unter  dem  Polarkreis  ca.  — 50®,  Nordgrönland  — 40®;  Differenz  70 — 80®.  Süd- 
halbkugel.  Maximum  etwa  34®,  Minimum  unbekannt  ( — 8®  bis  —9®?).  B.  Juli,  Nordhalb- 
kngel.  Maximum  in  Nordafrika  und  Vorderasien,  Nordindien  ca.  35®,  Minimum  im  europäisch- 
asiatischen Eismeer  0®,  Unterschied  35,  nur  halb  so  gross  wie  im  Januar.  Südhalbkugel.  Maxi- 
mum 26 — 28®  am  Äquator,  Minimum  vielleicht  — 40®.  Das  Temperaturgefälle  vom  Äquator  zum 
Pol  steigert  sich  demnach  auf  der  Nordhalbkugel  vom  Juli  zum  Januar  auf  den  doppelten  Betrag. 

Grösste  Temperaturunterschiede  unter  gleichen  Breiten.  Januar,  Nordhalb- 
kugel. Polarkreis:  ostasiatischer  Kältepol  mit  — 50®  und  Westküste  von  Norwegen  2®,  Unterschied 
52®  unter  gleicher  Breite.  Verlauf  der  Januar-Isotherme  von  0®.  Dieselbe  steigt  etwas 
westlich  von  den  Küsten  von  Norwegen  bis  zu  71®  nörd.  Br.  hinauf,  senkt  sich  dann  fast  genau 
von  Nord  nach  Süd  verlaufend  bis  zum  Boden see,  geht  nach  SE,  erreicht  in  der  Balkanhalbinsel 
nahe  42®  nördl.  Br.,  im  Innern  und  an  der  Küste  von  E- Asien  sogar  33 — 34®.  In  Amerika 
treffen  wir  sie  an  der  Westküste  bei  58®  nördl.  Br.,  im  Innern  bei  38®,  an  der  Ostküste  bei  40  V2®. 

Die  Januar-Isotherme  von  — 20®  überschreitet  im  europäischen  Eismeere  den  80.  Breitegrad 
und  senkt  sich  in  Ostasien  bis  gegen  44®  (Breite  von  Genua)  hinab. 

Im  Juli  sind  in  höheren  Breiten  die  Temperaturunterschiede  unter  gleicher  Breite  gering, 
zu  den  grössten  gehört  der  Temperaturunterschied  zwischen  den  Küsten  des  Ochotskischen  Meeres 
and  dem  Innern  von  Ostasien  unter  55®  nördl.  Br.  ca.,  6 — 8**.  In  mittleren  und  niedrigen  Breiten 
sind  die  Temperaturdifferenzen  zwischen  dem  Innern  von  Nordafrika  mit  etwa  36®  und  der  West- 
küste mit  24 — 25®,  sowie  zwischen  dem  Innern  von  KaHfomien  mit  34®  und  den  Küsten  mit  16® 
unter  ca.  35®  nördl.  Br.)  die  grössten. 

Auf  der  südlichen  Halbkugel  finden  sich  überhaupt  keine  grösseren  Temperaturunter- 
schiede unter  gleicher  Breite,  am  grössten  sind  noch  jene  an  der  Westküste  von  Südafrika  und 
Südamerika. 

3.  Die  Jahresisothermen  (in  mittleren  und  höheren  Breiten  einigermassen  den  Iso- 
thermen des  Frühlings  und  des  Herbstes  entsprechend).  Der  Verlauf  der  isothermen  Linien  ist  in 
den  mittleren  und  höheren  Breiten  der  Nordhalbkugel  ein  stark  abgeschwächtes  Abbild  des  Ver- 
laufes der  Januar-Isothermen.     Der  Winter  giebt  in  diesen  Breiten  dem  ganzen  Jahr  sein  Gepräge. 
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In  niedrigeren  Breiten  verhält  es  sich  umgekehrt,    wir  finden  hier  mehr  den  Jnlitypas  (auf  der 
Bildlichen  Halbkugel  den  des  Januar)  wieder. 

Die  Regionen  grösster  Kälte  im  Jahresmittel  sind  Ostasien  unter  dem  Polarkreis  ( — 17")  und 
Nordgrönland  unter  81*^  (mit  — 20^;  das  Innere  von  Nordafrika  hat  dagegen  eine  Mittel  temperatur 
Yon  ca.  30**,  die  grösste  Temperaturdifferenz  zwischen  Nord  und  Süd  auf  der  nördlichen  Hemisphäre 
erreicht  demnach  im  Jahresmittel  50^. 

Die  höchste  Temperatur  für  eine  gegebene  Breite  findet  man  nördlich  von  40^  Breite  an 
den  Westküsten  von  Europa  und  Amerika,  die  niedrigste  im  Innern  yon  Ostaaien  nnd  an  den  Ost- 
küsten Yon  Asien  und  Nordamerika* 

Innerhalb  der  Tropen  haben  das  östliche  Vorderindien  und  die  zentralen  Teile  von  Afrika 
die  höchste  Temperatur  für  eine  gegebene  Breite. 

Wir  können  den  allgemeinen  Satz  aufstellen: 

In  höheren  Breiten,  wo  die  Wintertemperatur  den  Charakter  der  Jahres- 
temperatur bedingt,  ist  die  Luft  über  den  Kontinenten  auch  im  Jahresmittel  kälter, 
als  über  den  Ozeanen,  die  Kontinente  erniedrigen  die  Mitteltemperatur. 
In  niedrigeren  Breiten,  wo  die  Sommerwärme  ausschlaggebend  für  die  Mittel- 
temperatur wird,  ist  die  Luft  über  der  festen  Erdoberfläche  wärmer,  als  über  der 
flüssigen;  die  Kontinente  erhöhen  die  Jahrestemperatur.  Der  Übergang,  wo 
Kontinent  und  Meer  im  Jahresmittel  gleich  warm  sind,  findet  etwa  unter  dem  40.  Breite- 
grad statt. 

2.  Mittlere  Temperatur  der  Breitegrade.  Dove  ist  auf  Grund  seiner 
Isothermenkarten  zu  einer  wichtigen  Verallgemeinerung  oder  Abstraktion  in  Bezug 
auf  die  Temperaturverteilung  an  der  Erdoberfläche  vorgeschritten,  welche  sich  auch 
als  fruchtbar  für  die  Theorie  erwiesen  hat.  Er  hat  die  mittleren  Temperaturen  der 
Breitegrade  aufgesucht,  die  sog.  „normale"  Temperatur  jedes  10.  Parallelkreises.  Der 
Vorgang,  der  dazu  führt,  ist  einfach.  Die  Isothermenkarten  gestatten  für  äquidistante 
Punkte  eines  jeden  Parallelkreises,  also  z.  B.  für  die  Durchschnittspunkte  derselben 
mit  jedem  10.  Längegrade,  die  denselben  entsprechende  Temperatur  zu  bestimmen. 
Man  hat  dann  36  Temperaturen  auf  jedem  Parallel,  das  Mittel  ist  die  mittlere  oder 
„normale  Temperatur"  des  Parallels.  Die  Bezeichnung  normale  Temperatur  hat  nur 
die  Bedeutung  einer  durchschnittlichen  Temperatur, 

Diese  mittleren  Temperaturen  gaben  Dove  nicht  bloss  Anregung  zur  Ab- 
leitung interessanter  Schlüsse  über  gewisse  allgemeine  Besonderheiten  der  Wärme- 
verteilung an  der  Erdoberfläche,  sie  gestatteten  ihm  auch  präcis  die  Frage  zu  be- 
antworten, welche  Teile  derselben  relativ  zu  warm,  welche  zu  kalt  sind,  insbesondere 
aber  auch  ein  Mass  für  diese  thermischen  Anomalien  aufstellen  zu  können.  Die 
„thermische  Anomalie"  eines  Ortes  ist  die  Abweichung  seiner  Temperatur  von  der 
mittleren  Temperatur  seines  Parallelkreises.  Suchen  wir  diese  Grösse  für  viele 
Orte  auf,  so  werden  wir  wieder  von  selbst  zu  einer  graphischen  Darstellung  der- 
selben geführt.  Es  liegt  ja  nahe,  Linien  gleicher  thermischer  Anomalie 
zu  konstruieren,  diese  Liuien  hat  Dove  thermische  Is anomalen  genannt  Das 
früher  zitierte  wichtige  Hauptwerk  Doves:  „Die  Verbreitung  der  Wärme  auf  der 
Oberfläche  der  Erde"  enthält  alle  bezüglichen  Ergebnisse  seiner  Untersuchungen:  die 
mittleren  Temperaturen  der  Parallelkreise  für  jeden  Monat  und  für  das  Jahr,  eine  darauf 
gegründete  „Wärmestatistik"  der  Erde,  und  die  thermischen  Isanomalen  für  die  Monate 
und  für  das  Jahr. 

Seit  dem  Erscheinen  dieses  Werkes  (1852)  haben  sich  aber  die  meteorologischen 
Beobachtungsnetze  und   die  Beobachtungen   überhaupt  über  grosse   Teile  der  Erde 
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(namentlich  im  Innern  von  Asien,  sowie  auf  der  südlichen  Halbkugel)  ausgebreitet, 
von  denen  Dove  noch  keine  Temperaturbestimmungen  zugänglich  waren.  Von  der  süd- 
lichen Halbkugel  waren  damals  (vor  1 S52)  Temperaturbeobachtungen  nur  sehr  spärlich 
und  ungenügend  vorhanden,  und  kaum  über  40^  südl.  Br.  hinaus. 

Eine  Neuberechnung  der  mittleren  Temperatur  der  Breitegrade  und  neue 
Konstruktion  der  Isanomalen  wurde  daher  sehr  wünschenswert.  Spital  er  und 
Batchelder  haben  sich  dieser  Aufgabe  unterzogen,  allerdings  nur  für  die  extremen 
Monate  und  das  Jalir,  für  die  übrigen  Monate  bleibt  man  noch  auf  die  Doveschen 
Zahlen  (graphisch  dargestellt  in  Fig.  10)  angewiesen.') 

Diese  Mittel temperaturen  der  Breitekreise  findet  man  in  reduzierter  und  für 
die  südliche  Haikugel  verbesserter  Form  in  der  folgenden  Tabelle^)  (S.  114).  Die 
ersten  beiden  Kolumnen  enthalten  Angaben  über  die  relative  Landbedeckung  des  be- 
treffenden Parallels,  a)  direkt  nach  den  Messungen,  b)  etwas  ausgeglichen  gegen  die 
Nachbarparallelgrade.  Die  Kolumne  Landbedeckung  nach  Forbes  ist  wegen  dessen 
Formel  (auf  S.  120)  aufgenommen. 

Fig.  10. 
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1)  R.  Spitaler,  Die  Wärmeverteilung  auf  der  Erdoberfläche.  Denkschriften  der  Wiener 
Akad.  Bd.  LI.  1885.  Auf  Grund  meiner  iBothermenkarten  in  Berghaus'  neuen  physikalischen 
Atlas.  Gotha.  Spitaler,  Die  Temperaturanomalien  auf  der  Erdoberfläche.  Pet.  Geogr.  Mit- 
teilungen. 1887.  Tafel  20,  für  das  Jahr;  1889.  Tafel  17  u.  18,  für  Januar  und  Juli.  Bat- 
chelder, A  new  Series  of  isanomalous  temperatur  Charts.  American  Met.  Journal.  March  1894, 
auf  Grund  von  B u c h a n s  neuen  Isothermenkarten  (F.-Grade).  Ferner:  L.  Teisserenc  de  Bort, 
Etüde  sur  la  distribution  relative  des  temperatures  et  des  pressions  moyennes.  Annales  du  Bureau 
Central  M^t.  Ann^e  1878.  I.  Paris  1879.  II.  Wild,  Temperaturverhältnisse  des  Russischen  Reiches. 
Atlas  dazu.  Petersburg  1880.  Isothermen  der  zwölf  Monate  und  des  Jahres  und  lanomalen  für 
Januar,  April,  Juli,  Oktober  und  für  das  Jahr  und  für  Europa- Asien  bis  zu  35°  nördl.  Br.  hinab. 
In  neuester  Darstellung  in  dem  oben  citierten  grossen  „Klimatologischen  Atlas  des  Russischen 
Reiches*  von  Rjkatchew.     Petersburg  1900. 

2)  Die  Temperatur  von  60**,  70®  und  80®  S.  von  mir  nach  den  bis  jetzt  bekannt  gewordenen 
Beobaehtungsergebnissen  der  antarktischen  Expeditionen  berechnet,  wobei  mir  der  Artikel  von 
Passerat:  la  Temp^rature  du  pöles.  (Annales  de  Geographie,  Juli  1904)  zu  statten  kam. 

Hann,  Meteorologie.  8 
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Temperatur  der  Breitegrade. 
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Der  wärmste  Parallelkreis  ist  nicht  der  Äquator,  sondern  der  10.  Grad  nördl.  Br. 
derselbe  ist  um  0.5^  wärmer  als  der  Äquator.  Nur  im  Januar  ist  der  Äquator  der 
wärmste  Parallelkreis,  im  Juli  dagegen  liegt  der  Gürtel  grosster  Wärme  etwas  nörd- 
ich  von  20  0.  Der  „thermische  Äquator"  bleibt  das  ganze  Jahr  auf  der  nördlichen 
Halbkugel.^)  Die  Wärmeabnahme  mit  der  geographischen  Breite  erfolgt  anfangs 
langsam  dann  rascher  bis  zum  70.  Grad,  von  da  an  wird  sie  gegen  den  Nordpol  hin 
wieder  geringer;  auf  der  südlichen  Halbkugel  ist  die  Wärmeabnahme  mit  der  Breite 
anfangs,  langsam  wird  aber  über  60  ^  S  hinaus  ausserordentlich  rasch. 
Temperaturabnahme  mit  der  Breite  (für  je  10  Grade). 
Nord  80—90     70—80     60—70     50—60     40—50     30—40     20—30     10—20     Äq.— ION. 

3.3  6.7  9.0  6.7  6.3  6.2  5.0  1.5  —0.5 

Süd        —  (8.3)  9.6  7.6  5.4  6.4  4.6  2.3  0.9 

Die  südliche  Hemisphäre  ist  bis  zum  40.  Breitegrade  erheblich  kälter  als  die 
nördliche;  dann  mässigt  sich  der  Unterschied  bis  über  den  60.  Breitegrad  hinaus,  über 
den  70.  Breitegrad  hinaus  aber  scheint  die  südliche  Halbkugel  wieder  erheblich  kälter 
zu  werden  als  die  nördliche. 


1)  Wegen  ihrer  yielfachen  Verwendbarkeit  mögen  noch  die  von  Spital  er  gefundenen  Mittel, 
temperaturen  der  Parallelkreise  von  5  zu  5  Grad  hier  angeführt  werden: 
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Vergleich  der  Mitteltemperatur  heider  Hemisphären  (nach  Spital  er). 
Breite  5         10        15        20        25        30       35        40        45  50 

Nord— Süd     0.6       1.4       2.1       2.9       2.8       1.8       1.9       2.2       0.7       —0.3 

Da  der  Flächeninhalt  der  Halbkugeln  bis  45 ^  grösser  ist  als  der  Rest,  so 
konnte  man  schon  daraus  schliessen,  dass  die  mittlere  Temperatur  der  südlichen 
Halbkugel  niedriger  ist  als  die  der  nördlichen. 

Die  Jahresschwankung  der  Temperatur  nimmt  mit  der  Breite  auf  der  Nordhalhkugel  bis 
zum  Pol  hin  zu.     Sie   ist  auf  der  südlichen  Halbkugel,  so  weit  das  Seeklima  reicht,   kleiner  als 
auf   der  nödlichen,  und  beträgt  unter  40  und  50 "  etwa  nur  ein  Drittel  und  ein  Viertel  von  jener 
auf  der  nördlichen.     Bis  zum  60.  Breitegrad  hat  die  südliche  Halbkugel  ein  ozeanisches  Klima, 
Jährliche  Periode  der  Temperaturabnahme  mit  der  Breite  auf  der  nördlichen  Halbkugel 

nach  Dove  (C.-Grade). 
Jan.     Febr.     März     April    Mai    Juni     Juli    Aug.    Sept.     Okt.     Nov.     Dez.     Jahr 
Äquator— 70«    51         46  45         38         29       23        19        20         25        35         44         48      35.4 

Der  Temperaturunterschied  zwischen  Pol  und  Äquator,  das  Temperaturgefälle 
vom  Äquator  gegen  die  höheren  Breiten,  spielt  eine  grosse  Rolle  bei  der  allgemeinen 
Zirkulation  der  Atmosphäre.  Die  voi-stehenden  Zahlen  haben  deshalb  eine  grössere 
Bedeutung  für  alle  atmosphärischen  Vorgänge.  Im  Juli  und  August  ist  das  Tempe- 
raturgefälle vom  Äquator  zum  Pol  auf  der  nördlichen  Halbkugel  25^2 '\  im  Dezember 
und  Januar  dagegen  62^. 

Auf  der  südlichen  HemiBphäre  ist  die  Wärmeabnahme  yom  Äquator  bis  zum  50.  Breitegrad 
jm  Sommer  (Januar)  17®^  im  Winter  (Juli)  23°,  der  unterschied  demnach  unbedeutend;  vom 
Äquator  bis  70®  beträgt  selbe  im  Januar  27**,  im  Juli  circa  48^.  Das  TemperaturgeföUe  ändert  sich 
also  auf  der  südlichen  Halbkugel  etwas  weniger  vom  Januar  zum  Juli  als  auf  der  nördlichen 
Halbkugel,  das  muss  einen  etwas  gleichmässigeren  W^itterungsverlauf  zur  Folge  haben.  Die  Energie 
der  atmosphärischen  Zirkulation  zwischen  Äquator  und  höheren  Breiten  unterliegt  auf  der  süd- 
lichen Halbkugel  vom  Winter  zum  Sommer  einer  geringeren  Änderung  als  im  Norden. 

Mittlere  Temperatur  der  beiden  Halbkugeln  und  der  ganzen 
Erde  im  Januar  und  im  Juli.  Dove  hat  die  merkwürdige  Thatsache  festge- 
stellt, dass  die  mittlere  Temperatur  der  ganzen  Erde  im  Laufe  des  Jahres 
nicht  gleich  bleibt,  sondern  im  Sommer  der  nördlichen  Hemisphäre  höher  ist  als  im 
Winter  derselben.  Man  findet  für  die  ganze  Erde  folgende  Mitteltemperaturen  in 
den  extremen  Monaten.  Die  Mittel  für  die  südliche  Halbkugel  sind  nach  den  neuesten 
Beobachtungsergebnissen  der    antarktischen   Expeditionen   (1898  bis  1903)  berechnet. 
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Jahr 

Jahres- 
schwank 

NördHche  Halbkugel 

8.0 

22.5 

15.2 

14.5 

Südliche        ,,       ,, 

17.3 

10.3 

13.6 

7.0 

Ganze  Erde 

12.6 

16.4 

14.4 

3.7 

Die  mittlere  Temperatur  der  Erdoberfläche  steigt  somit  vom  Januar  zum  Juli  um 
rund  4  ^.  Die  nördliche  Halbkugel  ist  zur  Zeit  der  Mitte  ihres  Winters  um  2  ^  kälter 
als  die  südliche  (Juli) ,  dagegen  ist  ihr  Sommer  um  5  ^  wärmer  als  jener  der  süd- 
lichen Halbkugel ;  die  nördliche  Hemisphäre  hat  ein  mehr  kontinentales  Klima,  die 
südliche  (bis  zu  60"  Breite  etwa)  ein  ozeanisches,  die  Jahresschwankung  ist  deshalb 
nur  halb  so  gross  als  auf  der  nördlichen.  Da  der  kalte  Winter  der  nördlichen 
Hemisphäre  zusammenfällt  mit  dem  kühlen  Sommer  der  südlichen  Halbkugel,  so  ist 
es  verständlich,  dass  die  Temperatur  der  ganzen  Erde  dann  niedriger  ist  als  im  Juli, 
wo  der  heisse  Sommer  der  nördlichen  Halbkugel  zugleich  mit  dem  milden  Winter  der 

südlichen  sich  einstellt. 
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Da  das  Seeklima  in  höheren  Breiten,  etwa  von  45 ^  an,  wärmer  wird,  als  das 
Landklima,  so  konnte  man  früher  annehmen,  dass  die  südliche  Hemisphäre  von  50  o 
an  wärmer  sein  dürfte,  als  die  nördliche,  so  dass  beide  Hemisphären  ziemlich  gleiche 
Mitteltemperaturen  aufweisen  dürften;  vorausgesetzt,  dass  kein  circumpolarer  ant- 
arktischer Kontinent  existiert.  Die  mehrfachen  neuesten  Überwinterungen  in  der 
antarktischen  Zone  haben  aber  gezeigt,  dass  unsere  bisherigen  Vorstellungen  von  den 
antarktischen  Temperaturen  irrig  waren,  und  dass  die  südliche  Hemisphäre  südlich 
vom  60.  Breitegrad  nicht  bloss  einen  so  kalten  Sommer  hat,  wie  ihn  die  nördliche  Halb- 
kugel nirgends  aufweisen  kann,  sondern  dass  auch  die  Jahresmittel  abnorm  niedrig  sind. 

Die  südliche  Halbkugel  dürfte  um  circa  \\l2^  kälter  zu  sein  als 
die  nördliche.  Sie  ist  übrigens  schon  bis  45^  S  um  1«  kühler  als  die  nördliche 
(Äquator  bis  45  0:NH.  22.10,  SH.  21.0  0  nach  Spitaler;).  Doch  ist  zu  beachten, 
dass  dies  auf  das  Meeresniveau  reducierte  Temperaturen  sind  und  die  nördl. 
Halbkugel  eine  um  circa  600  m  grössere  mittlere  Seehöhe  hat  als  die  südliche.  0 

Die  mittleren  Temperaturen  der  heissen  und  der  gemässigten  Zonen  sind: 

Heisse  Zone         Gemässigte  Zone 
Nordhalbkugel  26.0  12.2 

Südhalbkugel  24.4  11.1 


1)  W.  V.  Bezold  hat  die  mittleren  Temperaturen  und  Temperaturdifferenzen  für  Breit«giirtel 
von  gleichem  Flächeninlialt  berechnet,  also  für  gleiche  Intervalle  des  Sinus  der  geographischen 
Breite.  (Sitzb.  d.  K.  preuss.  Akademie.  Zur  Thermodynamik  der  Atmosphäre  V.  April  1900.  Über 
klimatologische  Mittelwerte  für  ganze  Breitekreise.  Ebenda  Dezbr.  1901.)  Diese  Mittelwerte  gestatten 
auf  sehr  bequeme  Weise  Mitteltemperaturen  für  die  Halbkugel,  sowie  für  Kugelzonen  zu  berechnen, 
llan  erhält  aber  auch  aus  den  gewöhlichen  Mittelwerten  für  Breitekreise  von  gleichen  Gradunter- 
schieden recht  bequem  die  Mittelwerte  der  Halbkugeln,  wenn  man  berücksichtigt,  dass  der  Flächen- 
inhalt einer  Kugelzone  zwischen! ^zwei  Breitekreisen  dem  unterschied  der  Sinusse  derselben  pro- 
portional ist.     S.  Met.  Z.  1902,  8.  266. 

Es  scheint  mir  aus  mehrfachen  Gründen  nützlich  zu  sein,  meine  Berechnung  der  mittleren 
Temperatur  der  südlichen  Halbkugel  hier  anschliessend  anzuführen.  Nach  dem  gleichen  Schema 
kann  man  ja  auch  Mittelwerte  anderer  meteorologischen  Elemente  für  die  Halbkugeln  oder  auch  für 
grössere  Kugelzonen  berechnen,  wenn  die  Mittelwerte  für  die  Breitegrade  gegeben  sind.  Die  Kolumne 
d^  giebt  den  (relativen)  Flächeninhalt  der  10  Gradzonen  an  und  zeigt,  welch  geringen  Einfluas 
die  Polarzonen  auf  die  mittlere  Temperatur  der  ganzen  Hemisphäre  haben  (m.  s.  speziell  t'  d^^,  welches 
Produckt  diesen  Einfluss  numerisch  angiebt).  Werden  in  nächster  Zeit  für  die  höheren  südl. 
Breiten  genauere  Temperaturmittel  bekannt,  so  wird  auch  die  genauere  Temperatur  der  Halbkugel 
mühelos  aus  dem  folgenden  Schema  erhalten. 

Genauer  wäre  natürlich  die  Rechnung  nach  5  Gradzonen,  weil  die  rohen  Mittel  für  10*^ 
Zonen  in  den  höheren  Breiten  etwas  zu  niedrig  ausfallen,  aber  der  Erfolg  lehrt,  dass  auch  die  10  Grad- 
zonen ein  Resultat  liefern,  welches  für  unsere  jetzigen  Kemitnisse  hinreichend  genau  ist.  (S.  a.  Met.  Z.  1 902. 
S.  263  u.  265.)  Bezolds  20  gleichgrosse  Kugelzonen  geben  15.3°  für  die  NH.,meine  9  ungleichen  Kugel- 
zonen nach  obigen  Schema  berechnet,  geben  mit  den  gleichen  Daten  15.2°.  Die  5°  Zonen  geben  auch  lö.S**. 

Schema  zur  genäherten  Berechnung  der  mittleren  Temperatur  einer  Halbkugel. 

(hier  Südhalbkugel). 
Breite         Äq.  10  20  30  40  50  60  70  80  Südpol 

Temp.  t    26.0         25.0         22.7         18.5         12.0         5.5         —2.0        —11.5         —19.8         (—24.0) 
Mittel  f  25.5         23.9         20.6         15.2  8.7         1.8  —6.8  —15.7         —22.0 

d(p  .174         .168         .158         .143         .123       .100  .074  .045  .015 

t'dy  4.46         4.00         3.25         2.18         1.06       0.18         —0.50         —0.71         —0.33 

Summe  t'd<p  =>  13.6°,  mittlere  Jahrestemperatur  der  südlichen  Halbkugel, 
t'  ist  die  mittlere  Temperatur  der  10  Grad  Zonen,  d^  steht  für  sin  (p  —  sin  fp\  welche  Differenz 
die  Fläche  der  Gradzonen  angiebt,  wenn  die  Fläche  der  Halbkugel  gleich  1  gesetzt  wird. 
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Auf  der  nördlichen  Halbkugel  nehmen  ein :  die  Zonen  zwischen  den  Isothermen 
von  rund  26 «  und  20 »  über  49 o/o  der  Oberfläche,  von  10—20  0:  2 1.5 o/o,  von  0 — 10 «: 
14.5  7o,  von — 100  i)ig  00  kaum  10 "/o  und  unter — iOO/u  Jahrestemperatur  nur  50/o. 
Fast  die  Hälfte  der  Erdoberfläche  hat  eine  Mittel temperatur  über  20". 

3.  Temperaturverschiedenheiten  nach  den  Längegraden.  Wegen 
der  verschiedenen  Land-  und  Wasserverteilung  auf  der  östlichen  und  westlichen 
Hemisphäre  und  dem  Verlaufe  der  warmen  und  kalten  Meeresströmungen  machen 
sich  auf  der  Erdoberfläche  auch  grosse  Temperaturverschiedenheiten  zwischen  Ost  und 
West  geltend.  Spital  er,  Supan  und  Buys  Bailot  haben  die  Verteilung  der 
Temperatur  nach  Meridiangraden  genauer  untersucht. 

Teilt  man  wie  gewöhnlich  die  Erde  durch  den  20.  Grad  W.  und  160.  Grad  E 
Länge  v.  Gr.  in  eine  östliche  und  eine  westliche  Hemisphäre,  so  enthält  die  erstere 
37  Proz.  Land  und  63  Proz.  Wasser,  die  letztere  nur  17  Proz.  Land  und  83  Proz. 
Wasser,  sie  stehen  also  in  einem  ähnlichen  Gegensatz  wie  Nord-  und  Südhalbkugel 
der  Erde.  Die  östliche  Hemisphäre  ist  wärmer  und  hat  eine  grössere  Jahresschwankung 
der  Temperatur  als  die  westliche  Hemisphäre.  Vom  Äquator  bis  70  o  N.  ist  die  öst- 
liche Hemisphäre  um   lO  wärmer  als  die  westliche. 

Die  grössten  Temperaturunterschiede  einzelner  Meridiane  sind  wohl  folgende :  Auf  der  nörd- 
lichen Hemisphäre  dürfte  der  Meridian  von  120^  E.  einer  der  kontinentalsten  sein,  dagegen  jener 
von  30**  W.  (v.  Gr.)  ein  meist  ozeanischer  Meridian,  zugleich  im  Gebiete  hoher  Meerestemperatur. 
Die  mittlere  Temperatur  derselben  zwischen  Äquator  und  80®  N.,  sowie  zwischen  20®  und  80®  N. 
(weil  südlich  von  20®  kaum  noch  ein  Gegensatz  von  Ost  und  West  besteht)  ist  folgende: 
Länge  Äquator  bis  80®  N.  20®  N.  bis  80®  N. 

Jan.       Juli      Jahr  Jan.         Juli       Jahr 

120®  E.,  Landmeridian        —6.6       21.1         7.4  —15.9       19.4         1.7 

20®  W.,  Wassermeridian       10.7       17.3       12.8  6.3       14.6         8.7 

Differenz  +17.3    —3.8     +5.4  +22.2     —4.8     +7.0 

Der  Landmeridian  hat  eine  Jahresschwankung  von  27.7®  (resp.  35.3®),  der  Wassermeridian 
nur  von  6.6®  (resp.  8.3®). 

Die  Wintertemperatur  wird  auf  dem  Lande  viel  mehr  erniedrigt  als  die  Sommer- 
temperatur erhöht  wird,  die  Jahrestemperatur  sinkt  deshalb  über  dem  Lande.  Der 
Einfluss  der  höheren  Breiten  ist  in  diesem  Punkte  so  bedeutend,  dass  er  für  die  ganze 
Hemisphäre  massgebend  bleibt,  obgleich  er  in  niedrigen  Breiten  nicht  mehr  wirksam 
ist,  ja  sogar  in  entgegengesetztem  Sinne  wirkt. 

Nach  dem  Vorausgegangenen  könnte  man  zu  dem  Schlüsse  kommen,  dass  die  höhere 
Temperatur  der  nördlichen  Halbkugel  nur  eine  Wirkung  der  grösseren  Landbedeckung  derselben  ist. 

Woeikof  hat  aber  darauf  hingewiesen,  dass  dies  ein  Irrtum  wäre.  (Met.  Z.  1885.  S.  18.) 
Auch  die  Meere  sind  auf  der  nördlichen  Halbkugel  wärmer,  nicht  bloss  das  Land.  Obgleich  z.  B. 
15®  Nordbreite  nur  6  Proz.  Land,  15®  Südbreite  dagegen  20  Proz.  Land  hat,  ist  doch  der  15.  Qrad 
Nordbreite  um  1®  wärmer  als  der  15.  Grad  Südbreite.  Die  Ursache  hiervon  liegt  erstlich  in  dem 
Transport  einer  grossen  Menge  warmen  Wassers  von  dem  äquatorialen  Teile  der  Südhalbkugel  auf 
die  nördliche  Halbkugel  hinüber  infolge  des  Übergreifens  des  SE-Passates  in  die  nördliche  Halb- 
kugel und  wohl  auch  infolge  der  Gestalt  der  Kontinente  und  Inselreihen  in  diesen  Breiten,  welche 
diesen  Transport  warmen  Wassers  begünstigen.  Zweitens  sind  die  Ozeane  der  nördlichen  Halbkugel 
gegen  die  Polarmeere  und  damit  gegen  deren  Eismassen  und  die  kalten  Zuflüsse  aus  denselben  mehr 
oder  minder  abgeschlossen,  während  die  südlichen  Meere  frei  mit  der  antarktischen  Polarregion 
kommunizieren,  deren  Eisdriften  das  Wasser  derselben  stark  abkühlen. 

Auf  den  wichtigen  Umstand,  dass  das  Tropengebiet  in  seiner  ganzen  ungeheueren  Ausdehnung 
(die  Fläche  zwischen  den  Wendekreisen  steht  im  Verhältnis  von  rund  80  zu  60  Proz.  gegenüber 
dem  Rest  in  jeder  Hemisphäre)  grösstenteils  von  warmen  Wassern  der  Ozeane  eingenommen 
wird,  hat  Krümmel  mit  Recht  hingewiesen.     Die  Wärmemengen,  die  in  den  tropischen  Ozeanen 
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aufgespeichert  sind,  mübsen  für  die  mittleren  und  höheren  Breiten  sehr  kräftig  temperaturerhöhend 
wirken,  namentlich  durch  die  latente  Wärme  des  Wasserdampfes,  welcher  die  Fortführung  der 
Wärme  in  höhere  Breiten  besonders  begünstigt.  Nach  Krümmel  sind  ^5  der  gesamten  Meere«»- 
fläche  beständig  über  25^,  und  mehr  als  die  Hälfte  über  20°  erwärmt.  Von  ersteren  entfallen 
55  Proz.,  Yon  letzteren  51  Proz.  auf  die  nördliche  Hemisphäre.  Nach  J.  Murray  sind  50  Proz 
der  Meeresoberfläche  über  21**  C.  warm  und  nur  16  Proz.  derselben  haben  eine  Temperatur  unter  4*/»^** 

4.  Die  Isanomalen.  Die  Isanomalen  sind  Linien  gleicher  thermischer  Ano- 
malie. Die  Abweichung  der  mittleren  Temperatur  eines  Ortes  von  der  „normalen" 
Temperatur  seines  Parallelkreises  hat  Dove   ^thermische  Anomalie*^  genannt. 

Doves  Werk:  ..Die  Verbreitung  der  Wärme  auf  der  Oberfläche  der  Erde*  enthält  die  erste 
Darstellung  der  Ihanoniulen  für  alle  zwölf  Monate  und  dafi  Jahr.  Wild  hat  in  dem  Atlas  zu  dem 
Werke  „ Temperaturverhältnisse  des  russiscnen  Keiches*  neue  genauere  Isanomalen  für  Europa  und 
Asien  geliefert  (Jahr,  Januar,  April,  Juli,  Oktober)  in  Celsius- Graden,  Teisserenc  de  Bort 
päter  für  die  ganze  Erde  für  Januar  und  Juli  mit  Benutzung  neuen  Materials  von  Temperatur- 
beobachtungen. Spitaler  hat  noch  später  auf  Grund  der  von  ihm  ermittelten  Temperaturen  der  Pa- 
rallelgrade neue  Karten  der  lanomalen  entworfen  für  das  Jahr  (Pet.  Geogr.  Mitteilungen.  1887.  Tafel  20 
und  für  Januar  und  Juli  (ebende  1889.  Tafel  17  u.  18).  Sei la  wählte  auf  Anregung  von  Bezold 
zur  Konstruktion  seiner  Isanomalen  eine  neue  BasLs.  (Met.  Z.  1890  S.  161.)  Er  hat  derselben  die 
Temperatur  der  Breitegrade  einer  idealen  Erde  zu  Grunde  gelegt,  auf  welcher  zwischen  den  beiden 
Hemisphären  unter  gleicher  Breite  kein  Temperaturunterschied  besteht.  Er  nimmt  als  Normal- 
Temperatur  eines  Breitegrades  das  Mittel  aus  dessen  Temperatur  auf  der  nördlichen  und  südlichen 
Hemisphäre.  Um  die  Nonualtemperaturen  der  extremen  Monate  zu  erhalten,  muss  man  dann 
natürlich  für  jene  des  wärmsten  Monat«  das  Mittel  aus  den  Temperaturen  des  Juli  der  nördlichen 
und  Januar  der  südlichen  Hemisphäre  nehmen  und  ebenso  für  jene  des  kältesten  Monats  den  Januar 
der  nördlichen  mit  dem  Juli  der  südlichen  Halbkugel  in  ein  Mittel  vereinigen.  Die  örtlichen  Ab- 
weichungen  von  diesen  Normal temperaturen  stellen  die  thermische  Anomalie  dar.  Die  Linien 
gleicher  Anomalie  auf  dieser  Grundlage  nennt  Sella  «holosphärische  Isanomalen",  im  Gegensatz 
zu  den  gewöhnlichen  Doveschen,  die  man  hemisphärische  Isanomalen  nennen  kann,  weil  sie  sich 
nur  auf  die  Mitteltemperatur  der  betreffenden  Hemisphäre  gründen.  Die  Unterschiede  des  Ver- 
laufes der  beiden  Arten  von  Isanomalen  sind  aber  nicht  erheblich.  Von  vornherein  ist  klar,  das» 
die  holosphärischen  Isanomalen  die  Temperaturanomalien  über  den  Kontinenten  stärker  hervortreten 
lassen  werden,  umgekehrt  die  Anomalien  in  den  Gebieten  des  ozeanischen  Klimas  abschwächen 
müssen,  namentlich  in  höheren  und  mittleren  Breiten.  In  niedrigen  Breiten  ist  der  Unterschied 
natürlich  gering. 

Die  diesem  Buche  beigegebenen  Karten  der  Isanomalen  sind  von  Koppen  kon- 
struiert worden.  Als  Normaltemperaturen  sind  die  Mittel  aus  Spitalers  und  Bat - 
chelders  mittleren  Temperaturen  der  Breitegrade  genommen  worden.  Der  Vergleich 
derselben  mit  den  Isothermen  (die  gleichfalls  von  \V1.  Koppen  nach  meinen  Karten 
in  Berghaus'  Physik.  Atlas  revidiert  und  verbessert  worden  sind)  lieferte  die  Isa- 
nomalen die  ich  Herrn  Koppen  verdanke. 

Die,  wichtigsten  Thatsachen,  welche  die  Karten  der  Isanomalen  zeigen,  sind  folgende: 

Januar.  Ganz  Asien  ist  zu  kalt,  grö.'iste  negative  Anomalie  in  Ostasien  — 24®  (—33®  nach 
Sella),  ebenso  fast  ganz  Nordamerika  bis  auf  eine  schmale  westliche  Küstenzone,  Gegend  der 
Iludsonbai  —10®  (—16®);  der  atlantische  Ozean  und  Europa  sind  zu  warm,  Maximum  -|-24®  (+18®) 
zwischen  Nordkap  und  Island,  ebenso  der  nördliche  grosse  Ozean,  bei  Alaska  erreicht  die  Ano- 
malie +14®  (+9®;.  Zu  kalt  ist  ferner  Nordafrika  —2®  (—4®),  das  nördliche  Südamerika  und  die 
Ozeane  der  südlichen  Uemisphäre  mit  Ausnahme  des  nüdindischen  Ozeans.  Die  Kontinente  der 
südlichen  Halbkugel  sind  zu  warm,  im  Innern  von  Australien  erreicht  die  positive  Anomalie  +10® 
(+10®),  in  Südafrika  und  Südamerika  (unter  40®  südl.  Br.)  bloss  +6®  (+6®). 

Juli.  Ganz  Asien  und  Europa,  sowie  ganz  Nordafrika,  aber  auch  ganz  Ostafrika  mit  dem 
angrenzenden  Ozean  sind  zu  warm,  ebenso  Nordamerika  mit  Ausnahme  der  Hudsonbailünder  und 
Labrador;  auch  Brasilien  ist  zu  warm.  Den  grosston  Wärmeüberschuss  zeigen  Vorderasien  und 
Nordafrika  +R   (bei  Sella  Vordera>ien  +14,  Nordafrika  +12),  dann  Arizona,  Plateau  von  Utah 
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+6  (-f  14).  Zu  kalt  aind  alle  Ozeane  der  nördlichen  Halbkugel,  zwischen  Grönland  und  Labrador 
— 6  (0),  an  der  Küste  von  Kalifornien  — ^8  ( — 8),  auf  der  südlichen  Halbkugel  die  Westseiten  von 
Südamerika  und  Südafrika  in  den  Tropen  — 4  (bei  Afrika  — 6),  dann  der  Kontinent  von  Australien 
-4  (—4). 

Jahr.  Zu  kalt  sind:  Asien,  mit  Ausnahme  von  Vorderasien  und  Indien,  Nordamerika 
mit  Ausnahme  der  Westseite,  der  tropische  Grosse  Ozean  und  der  Atlantische  Ozean,  der  ganze 
Büdliche  Atlantische  Ozean. 

Zu  warm  sind:  ganz  Europa  mit  Vorderasien  und  Indien,  ganz  Afrika  mit  Ausnahme 
der  tropischen  Westküste,  Australien,  Südamerika  mit  Ausnahme  des  tropischen  West-  und 
Nordrandes,  der  ganze  Nordatlantische  und  Indische  Ozean.  Bei  Sella  ist  natürlich  das  Gebiet 
positiver  Anomalie  auf  der  südlichen  Halbkugel  ein  beschränkteres. 

Da  die  Gebiete  thermischer  Anomalien  auch  mit  der  Luftdruckverteilung  in 
enger  Verbindung  stehen,  so  ist  ihre  FeststeUung  von  allgemeinem  Interesse. 

Die  mittlere  Temperaturverteilung  an  der  Oberfläche  der  Ozeane  und  die  ther- 
mischen Anomalien  derselben  hat  Kuppen  kartographisch  dargestellt.  Da  die  Tempe- 
ratur der  Luft  nur  wenig  von  der  Wassertemperatur  abweicht,  ist  diese  Karte  auch 
für  die  Wärmeverteilung  auf  der  Erdoberfläche  überhaupt  sehr  wichtig.') 

5.  Theoretische  Untersuchungen  über  die  Temperaturverteilung 
auf  der  Erdoberfläche.  Man  kann  diese  Untersuchungen  etwa  in  drei  Klassen 
einteilen.  Die  erste  Klasse  umfasst  die  Bestrebungen,  einen  analytischen  Ausdruck 
für  die  beobachtete  Temperaturverteilung  aufzustellen,  d.  i.  für  die  Abhängigkeit  der 
beobachteten  Temperatur  an  der  Erdoberfläche  von  der  geographischen  Breite  eine 
mathematische  Formel  zu  finden.  Solche  Formeln  sind  einerseits,  wenn  sie  einfach 
genug  gebaut  sind,  sehr  bequem  zur  Beantwortung  aller  Fragen  nach  der  Temperatur 
unter  einem  gewissen  Breitegrad,  oder  nach  dem  Breit^grad,  wo  eine  bestimmte  Tempe- 
ratur anzutreffen  ist;  sie  sind  andererseits  unentbehrlich  bei  allen  meteorologisch-mathe- 
mathischen  Untersuchungen,  welche  sich  auf  die  Wärme  Verteilung  stutzen  müssen;  man 
kann  ja  nicht  eine  Temperaturtabelle  in  die  Rechnung  einstellen,  sondern  nur  eine 
Formel,  welche  die  Zahlen  werte  derselben  auf  den  möglichst  kurzen  und  doch  hin 
länglich  genauen  Ausdruck  bringt. 

In  die  zweite  Klasse  gehören  die  Bestrebungen,  auch  die  Abhängigkeit  von 
den  Verschiedenheiten  der  Oberflächenbeschaffenheit  der  Erde  in  den  mathematischen 
Ausdruck  für  die  beobachtete  Temperaturverteilung  mit  aufzunehmen,  also  eine  Formel 
aufzustellen,  in  welcher  die  Verteilung  von  Wasser  und  Land  unter  jeder  geographischen 
Breite  als  Variable  vertreten  ist. 

Endlich  kann  man  zum  Ausgangspunkt  der  Formeln  die  Bestrahlungsverhältnisse 
der  Erde  machen,  somit  eine  eigentlich  physikalische  Untersuchung  über  die  Wärme- 
verteilung auf  der  Erdoberfläche  anstreben.  Wir  meinen  aber  nicht  die  Berechnung 
der  sog.  „solaren  Klimagürtel",  sondern  die  Versuche,  die  beobachtete  Temperatur 
an  der  Erdoberfläche  auf  die  Verschiedenheiten  der  Bestrahlung  mit  Rücksicht  auf 
das  Dazwischentreten  der  Atmosphäre  und  auf  das  verschiedene  physikalische  Ver- 
halten der  festen  und  flüssigen  Erdoberfläche  zurückzuführen. 

1.  Formeln  für  die  Abhängigkeit  der  Temperatur  von  der  geographischen 
Breite.  Da  die  Intensität  der  Sonnenstrahlung,  wenn  die  Sonne  am  Äquator  steht,  mit  dem 
Kosinus  der  geographischen  Breite  abnimmt,    und   dieses  Gesetz,    wegen   der  doch  nur  geringen 


1)  Annaleu  der  Hydrographie.  Sept.  1898.  Tafel  9.  Globus.  LXXIV.  Okt.  1898.  Pet. 
Geograph.  Mitteilungen.  1898.  XI.  Tafel  19. 'Koppen,  Temperaturanomalien  der  Meeres- 
oberfläche. 


120  Formeln  für  die  TemperaturTerteilung. 


äuBsersten  Abweichung  der  Sonne  vom  Äquator  auch  im  Jahresmittel  biB  zu  mittleren  Breiten 
hinauf  noch  nahezu  giltig  ist,  so  liegt  es  am  nächsten,  zu  versuchen,  auch  die  beobachtete  Tempe- 
raturabnahme  dem  Kosinus  der  geographischen  Breite  proportional  zu  setzen.  Die  Temperatur 
der  ozeanischen  Stationen  folgt  in  der  That  so  ziemlich  diesem  Gesetze,  über  den  Kontinenten 
aber  nimmt  die  Temperatur  rascher  ab,  daher  man  sie  dem  Quadrat  des  Kosinus  proportional 
gesetzt  hat. 

Da  die  mittlere  Temperatur  der  Parallelkreise  auch  in  erheblichem  Grade  von  der  Verteilung 
von  Wasser  und  Land  beeinflusst  wird*),  so  ist  es  klar,  dass  eine  Formel,  welche  darauf  keine 
Bücksicht  nimmt,  nur  in  erster  Annäherung  die  Temperatur  der  Breitekreise  auszudrücken  im 
Stande  ist.  Namentlich  ist  es  aussichtslos,  mittelst  einer  einfachen  Formel  dieselbe  für  die  nörd- 
liche und  südliche  Halbkugel  zugleich  repräsentieren  zu  wollen. 

Für  die  Temperatur  der  nördlichen  Hemisphäre  giebt  James  D.  Forbes  die  folgende  ein- 
fache Formel*): 

T^  -»  —17.8  +  44.9  cos«  (^  —  6  Vs). 

Dieselbe  giebt  für  672^  nördl.  Br.  27.1^  als  thermischen  Äquator,  den  Beobachtungen  ent- 
sprechend. Der  Pol  wird  etwas  zu  warm  ( — 17.8).  Ihre  Einfachheit  empfiehlt  aber  die  Formel,  wo 
man  einer  solchen  bedarf. 

Für  die  südliche  Hemispliäre  habe  ich  die  Formel  gefunden : 
T^  «  26.0  +  4.54  sin  ^  —  40.81  sin  <p^, 
welche  die  bis  55®  südl.  Br.  beobachteten  Temperaturen  vollkommen  wiedergiebt,  für  höhere  Brei- 
ten aber  nicht  mehr  gilt. 

2.  Formeln,  welche  auch  auf  die  Verteilung  von  Wasser  und  Land  Bück- 
sicht nehmen.  J.  D.  Forbes  war  der  erste,  welcher  eine  solche  Formel  aufgestellt  hat.  Die 
Form  derselben  entsprang  wohldurchdachten  Überlegungen.  Die  konstanten  Koeffizienten  wurden 
nach  den  mittleren  Temperaturen  von  0®,  30®,  50®  und  70®  nördl.  Br.  bestimmt.*)  Für  den  Faktor  L 
im  dritten  Gliede  der  nachstehenden  Formel  ist  die  Erstreckung  des  Landes  unter  dem  betreffenden 
Parallelkreis  (dessen  ganze  Länge  ^  1  gesetzt)  einzustellen  (die  entsprechenden  Zahlen  finden  sich 
in  der  Tabelle  S.  114.  Da  der  Einfluss  des  Landes  auf  die  Temperatur  sich  bei  45®  umkehrt,  so 
enthält  dieses  Glied  den  Faktor  cos  2^.     Forbes'  Formel  lautet  (C.  Grade): 

—10.8®  +  32.9®  cos  ifV*  +  21.2®  L  cos  2(p. 
Diese  Formel  entspricht  nicht  bloss  recht  gut  den  mittleren  Temperaturen  der  Breitekreise 
der  nördlichen  Hemisphäre,  sondern  auch  jenen  der  südlichen  Halbkugel,  bis  40®  Breite.  Da  bei 
der  Bestimmung  der  Konstanten  der  Formel  die  Temperatur  der  letzteren  gar  nicht  in  Rechnung 
gezogen  worden  ist,  so  darf  diese  Übereinstimmung  wohl  als  ein  Beweis  dafür  betrachtet  werden, 
dass  die  Formel  ein  recht  zutreffender  Ausdruck  ist  für  den  Einfluss  der  Verteilung  von  Wasser 
und  Land  auf  die  Temperatur  an  der  Erdoberfläche. 

3.  Berechnung  der  Temperaturverteiluug  auf  der  Erde  aus  der  Intensität 
der  Sonnenstrahlung  mit  Rücksicht  auf  atmosphärische  Absorption  und  die 
verschiedene  Wirkung  der  Strahlung  auf  Land  und  Wasser.  Die  Wärmeverteilung 
auf  der  Erde  ist  in  erster  Linie  von  der  Verteilung  der  W^ärmemengen,  welche  die  Sonnenstrahlung 
den  verschiedenen  Breiten  zukommen  läsHt,  abhängig.  Die  relative  Intensität  der  Sonnenstrahlung 
unter  verschiedenen  Breiten  ist  oft  und  in  erschöpfender  Weise  behandelt  worden,  meist  ohne  Rück- 
sicht auf  das  Dazwischentreten  der  Atmosphäre  (II alle y,  Lambert,  Meech,  Wiener),  teils 
mit  Rücksicht  auf  die  Absorption  der  Strahlung  in  der  Atmosphäre,  also  für  die  Erdoberfläche 
selbst  (Angot,  Zenker).  Diese  Versuche  einer  Berechnung  der  theoretischen  Wärmemengen 
unter  verschiedenen  Breitegraden  sollen  in  einem  Schlusskapitel  kurz  dargestellt  werden;  einige 
Ergebnisse   der  Rechnungen   von  Angot   Hind   schon   früher   mitgeteilt   worden  (S.  33).     Eine  Ab- 


1)  Der  Effekt  der  warmen  und  kalten  Strömungen  des  Meeres  und  der  Atmosphäre  ver 
schwindet  ziemlich  im  Mittel  für  einen  ganzen  Breitegrad. 

2)  In  Fahrenheit- Graden  noch  einfacher:  80.8°  cos*(^  —  6V«)i  ^^'^  die  Temperatur  des 
Nordpols  nahe  dem  Nullpunkt  der  Fahrenheitskala  entspricht. 

3)  M.  s.  mein  Handbuch  der  Klimatologie  B.  I.,  S.  218,  über  die  weiter  gehenden  Versuche, 
die  Temperatur  einer  reinen  Land-  und  Wasserhalbkugel  abzuleiten.  Ferner:  Precht.  Met.  Z. 
1894,  S.  81. 
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leitung  der  au  der  Erdoberfläche  zur  Beobachtung  kommeDden  Temperaturen  von  dem  täglichen 
und  jährlichen  Gang  der  Sonnenstrahlung  mit  Rücksicht  auf  die  Wärmeausstrahlung  hat  Lamont 
yersuoht.  Seine  bezüglichen  Untersuchungen  haben  aber  gegenwärtig  nur  mehr  historisches  Interesse.*) 

Auch  die  Versuche  von  Zenker,  eine  Proportionalität  zu  finden  zwischen  den  Strahlen- 
mengen, welche  die  Sonne  den  verschiedenen  Breitekreisen  zusendet,  und  der  mittleren  Temperatur 
derselben,  können  nur  erwähnt  werden.*) 

W.  V.  Bezold  findet,  daß,  wenn  die  Sonnenstrahlung  am  Äqurtor  gleich  1000  ist,  und  Wy) 
die  entsprechende  in  der  Breite  y,  deren  ^holosphärischeä  Temperatur  t  ist,  recht  nahe  die  ein- 
fache Relution  gilt  t «  0.07  Vftp  —42.5  (Met.  Z.  1902,  S.  262. 


V.  Kapitel. 

Die  Temperatürverhältnisse  der  sehr  hohen  Luftschichten  bis  zo 
and  fiber  10  Kilometer  oberhalb  der  Erdoberfläche. 

Die  Erforschung  der  Temperatur  der  hohen  Luftschichten  ist  in  den  letzten 
Dezennien  in  eine  neue  Ära  eingetreten.  Die  Verwendung  von  Drachen  mit  Regi- 
strierinstrumenten und  von  unbemannten,  aber  mit  Autographen  versehenen  Ballons 
zu  Temperaturmessungen  in  sehr  hohen  Luftschichten  hat  in  den  letzten  Jahren  ganz 
unerwartete  Erfolge  erzielt.  Aber  auch  die  vielseitigere  Erforschung  der  höhereu 
Luftschichten  durch  bemannte  Ballons,  die,  nachdem  sie  seit  Glaishers  berühmten 
Ballonfahrten  1862/66  längere  Zeit  geruht  hatte,  zuerst  in  Berlin  mit  grossem  Er- 
folge wieder  aufgenommen  worden  ist,  hat  in  jüngster  Zeit  durch  die  nach  einem 
internationalen  Übereinkommen  zu  bestimmten  Terminen  an  mehreren  Orten  in  Eu- 
ropa gleichzeitig  unternommenen  Ballonaufstiege  einen  grossen  Fortschritt  zu  ver- 
zeichnen. Der  grössere  Teil  dieses  reichen  Schatzes  von  Beobachtungen  liegt  noch 
nicht  bearbeitet  vor,  andererseits  erfährt  er  stetig  neuen  Zuwachs,  so  dass  hier  nur 
ein  Versuch  gemacht  werden  kann,  die  allerwichtigsten  auf  die  Temperatur  bezüg- 
lichen Ergebnisse  kurz  zusammenzustellen  3). 


1)  M.  8.  E.  Schmid.     Lehrbuch  der  Meteorologie.     S.  202—212. 

2)  Wilh.  Zenker.  Die  Verteilung  der  Wärme  auf  der  Erdoberfläche.  Berlin  1888.  Femer: 
Der  klimaiuche  Wärmewert  der  Sonnenstrahlung.  Met.  Z.  1692  S.  336;  1893.  S.  340.  —  Die 
geaetzmässige  Verteilung  der  Lufttemperaturen  über  dem  Meere.  Mit  Karte.  Pet.  Geogr.  Mit- 
teUungen.  1893.  S.  39.  —  Der  thermische  Aufbau  der  Klimate  aus  dsn  Wärme  Wirkungen  der 
Sonnenstrahlung  und  des  Erdinnem.  Mit  5  Karten.  Halle  1895.  (Nova  Acta  der  Leopold.  Akad. 
Bd.  LXVIL)  252  Quartseiten.  —  Liznar  hat  auf  einem  direkteren  Wege  die  Temperaturen  einer 
Land-  und  Wasserhalbkugel  berechnet.     Met.  Z.  1900.     S.  36. 

3)  Glaisher,  Account  of  Met.  and  Physical  observations  in  Ballon  Ascents.  Report  Bri- 
tish Association  1862 — 1866.  28  Ballonaufstiege  zu  grossen  Höhen  zwischen  1862  und  1866.  Qrösste 
Hdhe  am  5.  September  1862|  soweit  die  Beobachtungen  reichen  (Luftdruck  247.7  mm,  Temperatur 
zu  — iO  ^  genommen),  8600  m.  Leider  sind  die  meisten  Temperaturablesungen  wegen  ungenügendem 
Schatz  gegen  Strahlung  unbrauchbar.  Es  ist  das  Verdienst  von  Assmann,  diese  Fehlerquelle 
erkannt  und  durch  sein  ventiliertes  Thermometer  (Aspirations-Th.)  beseitigt  zu  haben.  Von  der 
Anwendung  desselben  bei  wissenschaftlichen  Ballonfahrten  datiert  die  neue  Periode  derselben, 
fi-  Assmann  und  A.  Berson,  Wissenschaftliche  Luftfahrten.  3  Quartbände.  Braunschwelg  1900. 
Das  Hauptwerk  über  die  physikalische  Erforschung  der  höheren  Luftschichten.  Wissenschaftliche 
Bearbeitung  und  Diskussion  von  75  Ballonfahrten  (s  Met.  Zeit.  1901,  8.  439).  Die  Fortsetzung 
bilden  2  grosse  Quartbände  des  Aeronautischen  Observatoriums  bei  Berlin,  die  1902  und  1904 
erschienen  sind,  femer  die  Publikationen  der  internationnleu  aeronautischen  Kommission  durch 
H.  Hergesell. 
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Die  Erforschung  der  freien  unteren  Luftschichten  durch  Drachenaufstiege  h&t 
zuerst  in  Nordamerika  am  Observatorium  des  Herrn  L.  Rotch  auf  dem  Blue  HiU, 
dann  zu  Trappes  bei  Paris  und  neuestens  in  Jätland  durch  L6on  T  eis  serenc  de  Bort, 
femer  in  den  letzten  Jahren  ganz  besonders  auch  am  Aeronautischen  Observatorium  bei 
Berlin  überraschende  Fortschritte  zu  verzeichnen,  da  es  gelungen  ist,  auf  diesem 
Wege  Registrierinstrumente  bis  gegen  6000  m  hinauf  zusenden  und  dieselben  oft 
längere  Zeit  hindurch  in  grossen  Höhen  zu  erhalten.  Das  Wetterbureau  der  Ver- 
einigten Staaten  hat  einige  Zeit  hindurch  17  Stationen  zwischen  der  atlantischen 
Küste  und  dem  Felsengebirge,  die  mit  solchen  Drachen  ausgerüstet  waren,  in  Thätig-- 
keit  gebracht. 

In  der  Verwendung  unbemannter  Ballons  mit  Registrierinstrumenten  (Ballons 
sondes)  hat  Teisserenc  de  Bort  die  grossten  Erfolge  erzielt.  In  den  letzteh  b* 
Jahren  sind  Teisserenc  de  Bort  581  Ballonaufstiege  bis  zu  10  km  und  141  bis 
zu  14  km  geglückt.  Derart  verdanken  wir  den  grösseren  Teil  unserer  jetzigen 
Kenntnisse  der  Temperatur  Verhältnisse  sehr  hoher  Luftschichten  Teisserenc  de 
Bort  und  R.  Assmann. 

1.  Mittlere  Temperatur  der  atmosphärischen  Schichten  zwischen  1 
und  10  km.  Die  Ergebnisse  der  älteren  Berliner  Ballonfahrten  (bemannt),  der 
neueren  internationalen  Ballonaufstiege  (bemannt  und  unbemannt),  sowie  der  581  Auf- 
stiege der  Ballons  sondes  von  Teisserenc  de  Bort  stimmen  so  gut  miteinander  über- 
ein, dass  die  folgenden  Mittelzahlen  schon  auf  eine  grosse  Verlässlichkeit  Anspruch 
machen  können.     Sie  sind  wohl  bis  auf   +   0®.5  richtig. 

Mittlere  Temperaturen  in  verschiedenen  Höhen  in  Mitteleuropa '). 
1  2  3  4  5  6  7  8  9  10  km 

5".0  0.5        —4.0       —9.2    —15.4    —22.0    —29.0    —36.2    —43.2      —19.2 

II  I  I  I  I  I        •        I  I 

Temperaturabnahme  pro  100  m 
0°.45       .45  .52         .62  .66  .70  .72  .72  .60 

Die  Temperaturabnahme  in  der  freien  Atmosphäre  ist  in  den  unteren  Schichten 
bis  zu  4  km  eine  langsame,  langsamer  als  wir  sie  bei  der  Erhebung  in  Gebirgen 
gefunden  haben.  Die  Hauptursache  davon  ist  wohl  in  den  häufigen  Temperaturum- 
kehrungen  zu  suchen,  die  in  diesen  Höhenschichten  noch  vorkommen,  zwar  zumeist 
im  Winter,  aber  auch  noch  im  Sommer"^).     Der  Unterschied  in  der  Wärmeabnahme 


1)  Die  bemannten  BaUonfahrten  allein,  rund  35  an  der  Zahl,  ergaben  mir  für  die  Wärmeab- 
nahme pro  100  m 

Höhenschichten  1—2  2—3  3 — i  4—5  5 — 6  6—7  km.  :Mittl.  Abweichung 
Temp.-Abnahme       0^.52         O^Al         O^.bd        00.62        0^65        0^.72  ±     0.12 

Also  fast  rollständig  übereinstimmend,  trotz  der  kleinen  Zahl  der  Beobachtungen. 

Es  ist  zu  Tabelle  im  Text  noch  zu  bemerken,  dass  eigentlich  nur  die  Temperatur- 
Differenzen  für  die  Kilometer-Intervalle  allgemeinere  Bedeutung  haben,  weil  sich  nur  diese  für 
Paris,  Berlin,  Wien  usw.  als  gleich  herausgestellt  haben,  nicht  so  natürlich  die  Mitt^temperaturen 
selbst.  Die  normale  Jahrestemperatur  über  Berlin  in  1000  m  ergiebt  sich  aus  den  täglichen  Ballon- 
und  Drachen-Aufstiegen  am  aeronautischen  Observatorium  bei  Berlin  zu  3^.7  (Jan.  —  3.9,  April 
2.1,  Aug.  11.2,  Oktober  4.8.     a.  Met.  Z.  1904  S.  278.) 

2)  Mit  Bezug  auf  die  langsame  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  bis  zu  4  km  bemerkt  W.  von 
Bezold  gewiss  sehr  richtig,  dass  jene  atmosphärischen  Vorgänge,  durch  welche  ein  stabiles  ver- 
tikales  Temperaturgleichgewicht  erzielt  wird  (also  jene,  welche  mit  langsamer  Wärmeabnahme  ver- 


0.56 

0.54 

0.53 

0.59 

0.51 

0.59 
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mit  der  Höhe  in  den   extremen  Jahreszeiten   ist  oberhalb  2  km  nicht  so  erheblich, 
als  man  glaaben  möchte. 

Temperatarabnahme   mit  der  Höhe    (nach  Teisserenc  de  Borts  Ballonanfstiegen) 
Höhenschichte    1—2     2—3     3—4     4—5     5—6     6—7     7—8     8—9     9— 10 
Winter  0.33       .45        .54        .62        .66        .72        .72        .66         .55 

Sommer  0.50       .51         .51        .59        .60        .70        .76        .80         .73 

Im  Sommer  dringt  die  langsamere  Wärmeabnahme  in  höhere  Schichten  vor, 
wohl  in  dem  Masse,  als  auch  das  Niveau  der  häufigsten  Kondensationen  des  Wasser- 
dampfes in  höhere  Schichten  sich  erstreckt.  Sobald  aber  die  Luft  beim  Aufsteigen 
kälter  und  damit  wasserdampf  ärmer  wird,  muss  sich  die  Wärmeabnahme  der  "adiatischen'' 
in  trockener  Luft  (d.  i.  fast  i^  pro  100  m)  nähern,  und  dies  tritt  im  Winter  frtiher  als 
■  •_  Sommer  ein.  Im  Winter  müssen  oberhalb  8  km  und  im  Sommer  oberhalb  9  km 
andere  Vorgänge  wirksam  sein,  welche  die  Temperaturabnahme  wieder  verringern. 
Am  auffallendsten  tritt  dies  in  noch  höheren  Schichten  zu  Tage. 

Die  täglichen  Drachen-  oder  Ballonaufstiege   des  äeron.  Observatoriums  bei 
Berün  ergaben  1903  (Met.  Z.   1904,    S.  459): 

km     0—0.5         0.5—1      1—1.5         1.5—2         2—2.5         2.5—3         3—3.5 

Temperaturabnahme  pro  100  m 

Winter     0.24  0.27        0.30  0.39  0.46 

Sommer    1.09  0.69        0.65  0.63  0.54 

Jahr         0.68  0.52        0.52  0.51  0.51 

Bei  gutem  Weter  war  die  Wärmeabnahme  vom  Boden  bis  500  m  Winter  — 0.15 
(also  Temperaturumkehr),  Sommer  1.77,  von  500 — 1000  m  0.18  und  0.77. 

A  SS  mann  und  Teisserenc  de  Bort  haben  auf  die  merkwürdige  Erscheinung 
hingewiesen,  dass  die  Ballons  sondes  im  Mittel  oberhalb  1 1  km  eine  fast  isotherme  Schichte 
anzeigen  und  darüber  hinaus  sogar  eine  leichte  Temperaturzunahme  ergeben,  die 
wohl  oberhalb  1 5  km  wieder  in  eine  Temperaturabnahme  übergehen  dürfte.  Die  mittleren 
Temperaturen  bis  zu  14  km  sind  nach  Teisserenc  deBort  (141  Ballonaufstiege) 
Höhe  9  10  II  12  13  14  km 

Temperatur  — 43.2    —50.1    —54.0    —55.2    —54.4     —54.1 

I  I  I  I  I 

Temp.-Abnahme  —0.69     —.39      —.12      +.08        -f.03 

Zwischen  1 1  km  und  1 4  km  findet  im  Mittel  keine  Temperaturabnahme  statt 
Der  Beginn  der  isothermen  Schichte  liegt  oberhalb  der  Area  eines  Barometer- 
maximums im  Mittel  bei  12  km,  oberhalb  eines  Barometerminimums  ist  sie  schon 
bei  10  km  anzutreffen.  Die  Höhe  der  raschesten  Temperaturabnahme  liegt  (nach 
Teisserenc  de  Bort)  in  den  Gebieten  der  Barometermaxima  bei  8.6  km  in  jenen 
der  Barometerminima    etwa    bei    7.9  km,    also    etwas    tiefer    und  kann  da  0®.9  pro 

bunden  sind),  naturgemäss  durchschnittlich  viel  häufiger  sein  müsften  als  jene,  welche  einen  labilen 
Gleichgewichtszustand  (Temperaturabnahme  1®  pro  100  m)  hervorrufen,  der  ja  eine  obere  Grenze 
darstellt.  —  Die  Hauptzone  der  Temperaturumkehrungen  über  Berlin  ist  nach  Assmann  in  der 
Höhe  von  circa  800  m  gelegen,  zwischen  200  und  1000  m  treten  70  >  aller  Inversionen  ein. 

Bei  der  Frage  nach  den  Ursachen  des  Masses  der  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  in  den 
verschiedenen  Ilöhenschichten  ist  in  aussertropischen  Gegenden  auch  der  Wärmetransport  durch 
horizontale  Luftströmungen  zu  beachten,  nicht  bloss  die  auf-  und  absteigenden  Luftbewegungen  und 
die  Kondensation  des  Wasserdampfes.  Nur  in  der  inneren  Tropenzone  beherrschen  diese  letzteren 
Komente  allein  das  Mass  der  Temperuturabnahme  mit  der  Höhe. 
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100  m  erreichen.  Eine  Erklärung  für  die  isotherme  Schichte  oberhalb  11  km  lässt 
sich  gegenwärtig  nicht  geben.  Assmann  macht  aufmerksam,  dass  deren  untere 
Grenze  mit  der  Höhenschichte  der  Federwolken  (Girren)  nahe  zusammenfällt.  Die  isothermen 
Schichten,  die  auch  in  tiefeien  Niveaus  häufig,  wenngleich  nicht  in  solcher  Mächtig- 
keit anzutreffen  sind,  bezeichnen  im  allgemeinen  die  Grenze  der  auf-  und  der  ab- 
steigenden Luftbewegungen. 

Es  muss  überhaupt  hervorgehoben  werden,  dass  die  vorhin  für  mittlere  Ver- 
hältnisse nachgewiesene  kontinuierliche  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  in  der 
Atmosphäre  bis  zu  circa  11  km  in  den  einzelnen  Fällen  nur  selten  vorhanden  ist. 
Fast  immer  trifft  man  auf  Diskontinuitätsflächen  (rasche  Verminderung  der  Tempe- 
raturabnahme, isotherme  Schichten  oder  gar  Temperaturinversionen).  Diese  Schichten 
werden  meist  auch  durch  verschiedene  meteorologische  Zustände  charakterisiert 
(Wechsel  der  Windrichtung,  der  Feuchtigkeit,  Bewölkung).  Die  Atmosphäre  hat 
meist  in  vertikaler  Richtung  eine  ..blätterige"  Struktur.  Jede  Schicht  ist  „potentiell** 
wärmer  als  die  unterliegende,  d.  h.  die  Luft  derselben  würde  in  das  tiefere  Niveau 
gebracht,  durch  die  dabei  stattfindende  Kompression  wärmer  werden  als  die  unter- 
liegende [Beispiel  dafür  folgt  später  bei  Beschreibung  der  Anticyclonen].  Die 
Drachenaufstiege  von  Blue  Hill  ergaben,  dass  meist  zwischen  dem  Boden  und  3  km 
Höhe  zwei,  auch  drei  solcher  Schichten  vorhanden  waren  i). 

2.  Die  jährlichen  periodischen  und  die  unregelmässigen  Tempe- 
raturänderungen in  grossen  Höhen  der  freien  Atmosphäre.  Die  zahlreichen  neueren 
Ballonaufstiege  bis  zu  sehr  grossen  Höhen  haben  noch  ein  anderes  sehr  unerwartetes 
Resultat  ergehen,  das  ist,  dass  die  Jahresschwankung  der  Temperatur  mit  der  Höhe 
keineswegs  so  rasch  abnimmt,  als  man  aus  den  Beobachtungen  auf  hohen  Berggipfeln 
schliessen  dürfte.  Früher  dachte  man,  dass  schon  in  Höhen  von  7 — 9  km  die  Tem- 
peratur das  ganze  Jahr  hindurch  nahezu  konstant  sei*^),  während  die  Jahresschwan- 
kung in  dieser  Höhe  kaum  schon  abgenommen  hat. 

Der  Eintritt  des  Temperaturminimums  verzögert  sich  in  grossen  Höhen  der 
Atmosphäre  bis  zum  März  und  April,  das  Maximum  tritt  im  August  ein,  der 
Herbst  ist  viel  wärmer  als  das  Frühjahr.  Das  sehr  kalte  Frühjahr  (Mai  noch 
völliger  Wintermonat  in  6 — 10  km)  ist  für  die  grossen  Höhen  der  Atmosphären  be- 
sonders kennzeichnend. 

In  10  km  Seehöhe  treffen  wir  im  März  eine  mittlere  Temperatur  von  ca.  —  53**,  im  August 
—  43**  JahresBchwankung  10®, 

Die  .081  Ballonauf stiege  von  Teisserenc  de  Bort  ergaben  folgende  Zahlen  für  die  Jahres- 
schwunkung  der  Temperatur  in  der  freien  Atmo8phäre. 

Höhe  1  2  3  4  5  6  7  8  9  10    km 

Jahresschwankung  14.1       13.3       13.2       13.7       13.7       14.4       14.1       13.7       12.3        10.1 


1)  Im  Sommer  kommt  die  potentiell  wärmere  obere  Schichte  häufig  dadurch  zur  Erscheinung, 
dass  die  von  unten  kraftvoll  turmartig  aufsteigenden  Cumuli-Massen  sich  in  einer  gewissen  Höhe 
plötzlich  schirmartig  ausbreiten;  der  Auftrieb  erlahmt, die  aufgestiegene  Luft  schwimmt  nun  auf 
der  unteren  Schicht  und  breitet  sich  weit  nach  allen  Seiten  aus  (Cinostratusschirme  derCumuloNimbi). 

2)  Auch  die  ersten  Berliner  Ballonfahrten  unterstützten  noch  diese  Annahme  z.  B. 

Temperatur 
Höhe  14.  März  1893         11.  Mai  1894         ß.  August  1894         19.  Sept.  1893.         4.  Dez.  1894 

6  km  —  27.4  —  23.0  —  25.3  —  24.5  —  25.5 

7  km  —  —  31.0  —  —  —  29.9 
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Die  Jahresschwankung  der  Temperatur  nimmt  also  zuerst  bis  zu  3  km  mit  der  Höhe  ab,  wie 
in  den  Bergen,  dann  aber  wieder  zu  und  überschreitet  in  6  km  Höhe  jene  in  der  Höhe  von  1  km, 
erst  oberhalb  8  km  nimmt  sie  wieder  rasch  ab,  beträgt  aber  in  10  km  noch  immer  lOo.  Die  Er- 
klärung für  diese  merkwürdige  Erscheinung  muss  erst  aufgefunden  werden  *). 

Die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  hat  in  der  Atmosphäre  von  1 — 3  km 
g:enaa  dieselbe  jährliche  Periode  wie  in  den  Alpen,  das  Maximum  fällt  auf  Mai  (und 
Juni)  das  Minimum  auf  den  Dezember.  ^)  Dagegen  tritt  in  den  Höhenschichten  von 
3 — 5  und  von  5  bis  7  km,  die  rascheste  Wärmeabnahme  schon  im  März  und  April 
ein,  dann  aber  in  7 — 9  km  im  Sommer,  etwa  Anfang  Juli.  3)  In  noch  grösseren  Höhen 
von  9  bis  11  km  findet  man  ganz  unerwarteterweise  die  rascheste  Wärmeahnahme  mit 
der  Höhe  erst  im  Herhst  (etwa  Mitte  September)  und  die  langsamste  im  Frühjahr,  wo 
sie  sogar  in  eine  Temperaturzunahme  mit  der  Höhe  übergehen  kann. 

Die  unregelmässigen  Schwankungen  der  Temperatur  scheinen  auch  noch 
in  9 — lu  km  Seehöhe  beiläufig  ebenso  gross  zu  sein,  wie  nahe  an  der  Erdoberfläche. 

Sind  die  Berge  kälter  als  die  freie  Atmosphäre?  Diese  Frage  ist  besonders 
durch  die  neueren  Drachenbeobachtungen  angeregt  worden,  doch  hat  sie  schon  Berson  (wiss. 
Ballonfahrten)  bejaht.  Die  Drachenaufstiege  an  der  Westküste  Ton  Schottland  (Sommer)  haben 
ergeben,  das«,  wenigstens  bei  windigem  Wetter  der  Ben  Nevis  (1343  m)  um  nahe  3^  kälter  ist  als  die 
Atmosphäre  (Dines).  U.  Clavton  hat  aus  den  Drachenaufstiegen  am  Blue  Hill  gefunden,  dass  der 
Gipfel  (195  m)  bei  Tage  die  gleiche  Temperatur  hat,  bei  Nacht  aber  kälter  ist  (um  ca.  1.5^  als  die 
Atmosphäre.  Die  Abkühlung  beginnt  schon  ca.  100  m  über  dem  Gipfel,  ist  also  nicht  Strahlnngs- 
kälte.  Die  Ursache  wird  darin  gesucht,  dass  die  Berge  die  Luft  zum  Aufsteigen  [zwingen  und 
deshalb  die  raschere  dynamische  (adiabatische)  Abkühlung  auch  dann  vorhanden  ist,  wenn  sie  in  der 
freien  Atmosphäre  fehlt.  Weiter  I  Bringt  man  die  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe,  die  bei  Ballon- 
fahrten zwischen  1  und  3  km  gefunden  worden  ist  ( —  9.35^  recht  sicher),  an  die  mittlere  Temp.  in 
1  km  Höhe  über  Berlin  -[-  3.7  an,  so  erhält  man  —  5°.6  als  Jahrestemperatur  für  3  km  unter 
52®  K,  während  z.  B.  der  Sonnblickgipfel  unter  47  ^  N,  für  3  km  circa  —  5°.9  gibt  (beobachtet 
in  3106  m  — 60.5). 

Die  Kesultate  der  barometrischen  Höhenmessung  scheinen  aber  gegen  die  Annahme  zu  spre- 
chen, dass  die  Berggipfel  kälter  sind.  Finsterwalder  und  Sohncke  (Met.  Z.  1894,  S.  362) 
haben  femer  aus  den  Ballonbeobachtungen  auf  der  bayrischen  Hochebene  das  auch  theoretisch  erwartete 
Resultat  gefunden,  dass  im  Sommer  die  Bergstationen  (Wendelstein  1730  m,  Peissenberg  990  m) 
bei  Tag  wärmer,  bei  Nacht  kälter  sind  als  die  Atmosphäre,  «die  mittlere  Temperatur  dürfte  dem- 
nach die  gleiche  sein*.  Im  Winter  bei  Schneedecke  können  sie  auch  bei  Tag  kälter  sein  aber 
nicht  bei  Nacht  (in  Folge  der  absteigenden  Luftbewegnng). 


1)  Man  erhält  dasselbe  Kesultat,  wenn  man  aus  den  bei  circa  150  internationalen  Ballonauf- 
fttiegen  erhaltenen  Monatsmitteln  der  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  und  den  1 7  jährigen  Monats- 
mittel der  Temperatur  auf  dem  Sonnblick,  für  5,  7  u.  10  km  Temperaturmittel  konstruiert.  Auch 
diese  ergeben  eine  Zunahme  der  Jahresschwankung  bis  7  km,   und  dann   erst  eine  Abnahme. 

2)  Dass  die  Veränderlichkeit  der  Witterung  im  Frühjahr  und  das  Maximum  der  Häufigkeit 
der  Hagelfälle  im  Frühsommer  damit  zusammenhänget,  möge  gleich  an  dieser  Stelle  hervorge- 
hoben werden. 

3)  Mittlere  Wärmeabnahme  pro  100  m. 

1 — 5     km  Höhe     Mai     0.60  Maximum     Dezember  0.46  Minimum     Jahr  0.54 
5—10     ,       ,  Juni    0.75       ,  März  0.63      ,  0.69 


IL  Buch. 
Der  Laftdrack. 

I.  Kapitel. 
A.  Luftdrack,  Begriff  desselben. 

Die  Luft  übt  als  ausdehnsam-flüssiger  Körper  auf  alle  in  ihr  befindlichen  Gegen- 
stände einen  Druck  aus,  der  jenem  gleich  ist,  dem  sie  selbst  ausgesetzt  ist.  In  der 
Erdatmosphäre  steht  jede  Luftschicht  unter  einem  Drucke,  der  im  Ruhezustande  der 
Atmosphäre  gleich  ist  dem  Gewichte  der  in  vertikaler  Richtung  über  ihr  lagernden 
Luftschichten.  Der  Luftdruck  auf  eine  bestimmte  horizontale  Fläche  ist  deshalb  gleich 
dem  Gewichte  der  darüber  ruhenden  Luftsäule.  Die  Luft  wird  durch  diesen  Druck 
soweit  zusammengedrückt,  dass  ihre  Spannkraft  demselben  das  Gleichgewicht  hält,  und 
sie  gerade  ihr  Volum  behaupten  kann.  Der  Luftdruck  und  die  Spannkraft  der  Luft 
sind  also  dasselbe,  und  im  Ruhezustande  sind  dieselben  in  der  Atmosphäre  auch  gleich 
der  Pressung  durch  die  darüber  lagernden  Luftschichten',  d.  i.  gleich  dem  Gewichte 
derselben. 

Wenn  wir  den  Luftdruck  an  irgend  einer  Stelle  der  Atmosphäre  messen,  so 
messen  wir  damit  im  allgemeinen  auch  das  Gewicht  der  über  diesem  Orte  lagernden 
Luftschichten.  0  Doch  ist  dies  nicht  jederzeit  und  in  allen  Fällen  richtig,  wenn- 
gleich die  Unterschiede  zwischen  dem  Luftgewicht  und  der  Spannkraft  der  Luft 
an  einem  Orte  stets  sehr  gering  bleiben,  wegen  der  ausserordentlich  leichten  Be- 
weglichkeit der  Luft  und  der  raschen  Ausgleichung  der  örtlichen  Druckdifferenzen 
in  derselben.  Wird  z.  B.  die  Luft  an  einer  Stelle  sehr  rasch  erwärmt,  so  nimmt 
ihre  Spannkraft  zu,  und  dieselbe  kann  eine  Weile  grösser  sein,  als  der  äussere 
Druck  (entsprechend  dem  darüber  lagernden  Luftgewicht),  bis  das  Luftvolum  durch 
Ausdehnung  sich  wieder  demselben  angepasst  hat.  Umgekehrt  könnte  rasche  lokale 
Kondensation  des  Wasserdampfes  den  Luftdruck  lokal  erniedrigen  durch  den  Weg- 
fall der  Expansivkraft  des  Dampfes,  der  vorher  zur  Spannkraft  der  Luft  einen  Teil 
beigetragen  hat.  Bei  der  raschen  Ausgleichung  der  Druckunterschiede  auf  nicht  zu 
grosse  Entfernungen  hin  werden  derartige  lokale  Steigerungen  oder  Verminderungen 
der  Expansivkraft  der  Luft  nur  rasch  vorübergehende  und  geringe  Druckänderungen 
bewirken. 

Die  in  der  Luft  suspendierten  schweren  Teilchen,  von  welchen  wolil  allerdings  nur  die  feinen 
Wassertröpfchen  der  Wolken  wirklich  in  Betracht  kommen  können  (in  Wüsten  auch  suspendierter 
Sand  und  Staub),  vergrössern  das  spezifische  Gewicht  der  Luft  und  damit  den  Luftdruck.     Einen 

1)  Aber  nicht  genau  die  Masse  derselben,  siehe  S.  9. 
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erheblichen  Einflosd  auf  denselben  können  die  Wolkenteilchen  aber  doch  nicht  haben.  Wenn  wir 
neueren  Messongen  entsprechend  annehmen,  dass  eine  schwere  Haufen  wölke  im  Kubikmeter  höchsten  9 
5  gr  Wasserteilchen  enthält  und  einer  solchen  Wolke  eine  Mächtigkeit  von  1000  m  geben,  so  ist  das 
Gewicht  der  Wassertröpfchen  doch  nur  5  kg  pro  Quadratmeter,  d.  i.  5  :  10333  des  Luftdruckes, 
also  noch  nicht  0.4  mm  am  Barometer.  Selbst  die  dichtesten  Wolken  werden  demnach  den  Luft- 
druck wenig  erhöhen. 

Ist  die  Atmosphäre  nicht  im  Gleichgewichtszustände,  sind  die  Luftschichten  melir  oder  minder 
stark  bewegt,  so  können  auch  Luftdruckänderungen  eintreten,  welche  nicht  mit  Änderungen  in 
den  drückenden  Lnftmassen  oder  dem  Luftgewichte  verwechselt  werden  dürfen.  Sind  die  über 
einem  Orte  lagernden  Luftschichten  in  beschleunigter  aufsteigender  Bewegung  gegen  die  Richtung 
der  Schwerkraft  begriffen,  so  wird  ihr  scheinbares  Gewicht,  der  Druck  gegen  die  Unterlage,  ver- 
mindert, umgekehrt  bei  herabsinkenden  Luftbewegungen  vermehrt.  Der  Luftdruck  würde  in  dem 
einen  Falle  im  Verhältnis  zur  Zunahme  der  Geschwindigkeit  der  aufsteigenden  Luftbewegung  sinken. 
Im  andern  Falle  steigen.  Es  ist  aber  leicht  einzusehen,  dass  eine  allgemein  aufsteigende  und 
niedersinkende  Luftbewegung  von  merklicher  beschleunigter  Geschwindigkeit  über  einer  grösseren 
Fläche  nicht  eintreten  kann,  derartige  raschere  Bewegungen  sind  nur  in  Form  lokaler  Luftwirbel 
mit  vertikaler  Achse  möglich,  über  deren  Einfluss  auf  den  Luftdruck  später  beribhtet  werden  wird. 

Änderungen  der  Expansivkraft  der  Luft  in  kräftigen  Longitudinalschwingungen  als  Folgen 
von  Explosionen  können  hier  nur  eine  Erwähnung  finden.  Die  f^losionswellen  bei  der  Eruption 
des  Krakatau  im  August  1883  haben  sich  in  der  Atmosphäre  um  die  ganze  Erde  herum  fortge- 
pflanzt und  zwar  mehrmals,  und  die  Druckänderungen  waren  gross  genug,  dass  sie  noch  in  Europa 
und  Amerika  von  den  registrierenden  Luftdruckmessern  aufgezeichnet  werden  konnten.*) 

B.  Messmifir  des  Lnftdinekes. 

Dazu  dienen  Instramente  sehr  verschiedener  Konstruktion. 

1.  Das  genaueste  und  üblichste  derselben  ist  das  Quecksilberbarometer, 
dessen  Konstruktion  aus  der  Physik  bekannt  ist.  2)  Die  Höhe  der  in  einem  luft- 
leeren Glasrohr  vom  Luftdruck  getragenen  Quecksilbersäule  wird  als  Mass  desselben 
benützt.  Das  Gewicht  der  Quecksilbersäule  entspricht  dem  drückenden  Luftgewichte 
(unter  den  obigen  Vorbehalten),  dem  es  eben  das  Gleichgewicht  hält.  Da  aber  die 
Höhe  dieser  Säule  (bei  konstant  bleibendem  Gewichte)  von  der  Temperatur  des  Queck- 
silbers abhängig  ist,  muss  diese  Höhe  stets  auf  die  gleiche  Temperatur  reduziert 
werden,  wenn  man  genaue  und  vergleichbare  Luftdruckangaben  erhalten  will.  Auch 
die  Ausdehnung  des  Massstabes,  mittelst  dessen  die  Länge  der  Quecksilbersäule  ge- 
messen wird,  kommt  dabei  zugleich  in  Betracht.  Man  reduziert  die  Barometerstände 
deshalb  auf  den  Gefrierpunkt  des  Wassers.  =*) 

1)  Siehe  Zeitschrift  f.  M.  XIX.  1884.  S.  97.  Scott,  Die  Krakatau-Luftwelle.  Femer; 
Met  Z.  B.  XXIV.  1889.  S.  332  etc.  Bei  der  Explosion  eines  Pulverturmea  in  Rom  (28.  April  1891 
zeigte  der  Barograph  zu  Monte  Cavo  in  22  km  Entfernung  noch  Wellen  mit  1.5  mm  (Quecksilher) 
Amplitude  (3  mm  ganze  Schwankung),  in  Rom  selbst  betrug  die  ganze  Schwankung  über  20  mm. 
Met.  Z.  1891.  S.  240. 

2)  Über  die  Erfindung  des  Queckailberbarometers  siehe  G.  Hellmann,  „Neudrucke*.  Nr.  7. 
E.  Torrice Ili,  Experienza  dell'  Argento  Vivo.  Berlin  1897.  (Asher),  und  Hellmann  in  Met.  Z. 
B.  XXIX.    1894.    S.  445. 

3)  Tafeln  zur  bequemen  Reduktion  der  QuecksUberbaroraeter  findet  man  in  allen  Anleitungen 
>Q  met<'orologi8chen  Beobachtungen  nnd  in  den  Tafeln  für  praktische  physikalische  und  chemische 
Arbeiten.  Jelinek,  Anleitung.  TL.  Teil.  Leipzig,  Engelmann.  —  Uazen,  Handbook  of  Met- 
TablcH.  Washington  1888,  auch  bei  Salle  in  Berlin.  —  Tables  M|eteorologioal  and  Physi- 
**1«  By  A.  Guyot.  fNew  Ed.  Smithsonian  Mise.  Collection  Nr.  538.  —  Internationale  meteoro- 
logische Tafeln.     Paris  1890.  Gauthier  Villars  (die  vollständigste  Sammlung)    etc. 

Die  Notwendigkeit  einer  Temperaturkorrektion  der  Barometerstände  ist  erst  in  der  zweiten 
Hilfte  des  18.  Jahrhunderts  erkannt  und  allmählich  auch  ausgeführt  worden.    De  Luc  hat  sich  eine 
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Aber  auch  die  Verschiedenheiten  der  Schwerkraft  unter  verschiedenen  Breiten 
und  in  verschiedenen  Höhen  über  der  Erdoberfläche  beeinflussen  die  Höhe  der  Queck- 
silbersäule im  Barometer,  resp.  das  Gewicht  derselben;  an  den  Polen  entspricht  eine 
um  4  mm  kürzere  Quecksilbersäule  einem  wirklich  gleichem  Luftdruck  am  Äquator.  Man 
muss  deshalb  die  Barometerstände^  die  mit  dem  Quecksilberbarometer  gemessen  wer- 
den, auch  auf  die  gleiche  Intensität  der  Schwerkraft  reduzieren.  Als  normale  Schwer- 
kraft nimmt  man  die  Schwere  unter  Ab^  Breite  im  Meeresniveau  an.*) 

2.  Eine  andere  jetzt  vielfach  benutzte  Art  von  Barometern  sind  die  Metall- 
barometer,  die  aus  einer  Metalldose  oder  einer  gekrümmten  Metallröhre  (B  o  u  r  d  o  n  sehe 
Röhre)  mit  verdünnter  Luft  gefüllt  bestehen,  in  welchen  die  Elastizität  der  Metalllamellen 
dem  äusseren  Luftdruck  das  Gleichgewicht  hält.  Bei  Änderungen  desselben  erleiden 
die  Dosen  oder  Röhren  Deformationen,  die  den  Luftdruckänderungen  mehr  oder  weniger 
genau  proportional  sind.  Die  Skalen  dieser  Instrumente  können  nur  mit  Hilfe  von 
Ablesungen  am  Quecksilberbarometer  hergestellt  werden  und  sind  im  allgemeinen  für 
jedes  Instrument  verschieden.  Da  die  Elastizität  des  Metalls  keine  vollkommene  ist, 
sondern  sich  mit  der  Zeit  und  mit  grösseren  Druckunterschieden  ändert,  so  sind  die 
Metallbarometer  nur  bei  ständiger  Eontrole  und  Vergleichung  mit  Quecksilberbarometem 
zu  einigermassen  genauen  Lnftdruckmessungen  verwendbar.  Zur  Beobachtung  der 
kleineren  Änderungen  des  Druckes  (am  selben  Orte)  sind  sie  bequem  und  ziemlich 
sicher  zu  gebrauchen. 

Auch  die  Metallbarometer  bedürfen  Temperaturkorrektionen,  die  für  jedes  Instrument  be- 
sonders durch  Versuche  festgestellt  werden  müssen.  Einer  Schwerekorrektion  bedürfen  aber  die 
Aneroidablesungen  nicht,  weil  die  Elastizität  der  MetalUamellen  von  der  Schwere  unabhängig  ist. 
Kin  genau  korrigiertes  Metallbarometer,  das  keiner  Standänderung  unterworfen  wäre,  würde 
am  Äquator  einen   um  2  mm   niedrigeren  Luftdruck   anzeigen,    als  gleichzeitig   ein   Quecksilber- 


Skala  zur  Reduktion  der  Barometerstände   hergestellt  (Neue  Ideen  über  die  Meteorologie.     Berlin 
1787/88).     Die  vergleichbaren  Luftdruckmessungen  gehen  daher  hinter  diese  Zeit  nicht  zurück. 

1)  Die  Korrektion   auf  die  normale  Schwere  unter  45"  ist  0.00259  cos  2^.b,    wenn  b  der 
Barometerstand,  (p  die  geographische  Breite.   Man  findet  dieses  Produkt  für  die  verschiedenen  Breiten 
und  die  vorkommenden  Barometerstände  in  den  erwähnten  Tafeln.    Die  Korrektion  ist  positiv  über 
45°  Breite,  negativ  von  45*^  bis  zum  Äquator.     Für  b  =  760  mm  ist  sie  z.  B.: 
Breite  (Cor. +)    45  50  55  60  65  70  75  80  85  90 

Korrektion       0.00         0.34         0.67         0.98         1.27         1.51         1.70         1.85         1.94         1.97  mm 
Breite  (Cor.— )    45  40  35  30  25  20  15  10  5  0 

Man  sieht,  die  Korrektion  wird  sehr  erheblich  mit  grösserer  Entfernung  von  der  mittleren 
Breite  und  ist  durchaus  nicht  zu  vernachlässigen.  Für  die  Breitenerstreckung  von  Europa  ist  die 
selbe  unter  36°  — 0.61,  unter  71°  -^l.bbf  die  Druckdifferenzen  über  Europa  werden  daher  um 
2.16  mm  falsch,  wenn  die  Schwerekorrektion  unterlassen  wird. 

Die  Korrektion  wegen  der  Abnahme  der  Schwere  mit  der  Seehöhe  ist  »^  0.0000002 
X  Barometerstand  X  mit  Höhe  (in  Meter).  Nimmt  man  für  jede  Höhe  den  beiläufigen  mittleren 
Barometerstand  in  derselben  an,  so  beträgt  die  Korrektion,  die  stets  negativ  ist: 

Höhe  in  m  500     1000     1500     2000     2500     3000     3500     4000     4500     5000     6000 

Korrektion  in  mm     .07       .13        .19        .23        .27        .31        .34        .36        .38        .40        .42 

Auf  dem  Chimborazo  z.  B.  (6300  m)  ist  der  wahre  Luftdruck  um  1 .4  nun  niedriger,  als  ihn 
ein  auf  0°  reduziertes  Queckwilberbarometer  angiebt. 

Es  ist  noch  nicht  allgemein  üblich  geworden,  die  Ablesungen  am  Qnecksilberbarometer  auf. 
die  normale  Schwerkraft  zu  reduzieren.  Um  Lrtümer  und  eine  zweimalige  Anbringung  der  Schwere- 
korrektion zu  vermeiden,  ist  es  deshalb  notwendig,  die  mit  der  Schwerekorrektion  ver- 
sehenen Barometerstände  stets  als  solche  deutlich  zu  bezeichnen. 
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barometer,    dessen  Angaben  nur  auf  den  Gefrierpunkt,    aber   nicht  auf  die  normulc  Schwerkraft 
reduziert  worden  sind. 

3.  Ein  drittes  Mittel  zur  Messung  des  Druckes  der  Luft  ist  die  Bestimmung 
der  Siedetemperatur  des  Wassers.  Das  Wasser  siedet,  wenn  die  Temperatur 
desselben  jenen  Grad  erreicht  hat,  bei  welchem  die  Spannkraft  des  Wasserdampfes 
dem  auf  der  freien  Oberfläche  des  Wassers  lastenden  Drucke  gleichkommt.  Man 
misst  also  in  diesem  Falle  den  Luftdruck  mit  dem  Thermometer,  indem  man  die  Siede- 
temperatur des  Wassers  bestimmt.  Die  zur  Messung  des  Luftdrucks  dienenden  Ther- 
mometer nennt  man  Thermobarometer.  Dieselben  sind  nichts  anderes  als  Ther- 
mometer, welche  eine  sehr  genaue  Bestimmung  des  Siedepunktes  gestatten.  Man 
bestimmt  aber  nicht  die  Temperatur  des  W^ assers  selbst,  sondern  die  des  Dampfes 
über  dem  siedenden  Wasser,  wozu  besondere  Vorrichtungen  und  Vorsichtsmassregeln 
nötig  sind. 

Hat  man  genaue  Tafeln  der  Spannkräfte  des  Wasserdampfes  bei  hohen  Tem- 
peraturen (etwa  zwischen  80  und  lOO^^C),  so  kann  man  denselben  die  den  gemessenen 
Siedepunkten  entsprechenden  Luftdrucke  (resp.  Spannkräfte  des  Dampfes)  unmittelbar 
entnehmen.  0 

Die  Messung  des  Luftdruckes  mit  dem  Thermobarometer  durch  Siedepunktbestimmung  hat 
einerseits  manche  Vorteile,  weil  das  dazu  nötige  Instrument  bequem  und  leicht  unversehrt  trans- 
portiert und  verschickt  werden  kann,  ohne  dass  seine  Angaben  darunter  leiden.  Dieselbe  ist  daher 
besonders  für  Reisende  zweckmässig  und  bequem,  namentlich  zur  Kontrole  der  Metallbarometer. ^) 
Schwer  wiegende  Nachteile  sind  die  Schwierigkeit  einer  genauen  Siedepunktbestimmung  und  die 
benötigte  hohe  Genauigkeit  derselben.  Um  100°  herum  (also  beiläufig  im  Meeresniveau)  entspricht 
einer  Änderung  des  Luftdruckes  um  1  mm  eine  Änderung  des  Siedepunktes  um  0.037*^  C;  will 
man  also  den  Druck  bis  auf  0.1  mm  erhalten,  so  muss  man  den  Siedepunkt  bis  auf  0.0037,  also 
ca.  auf  '/3w>  ^  ^-  genau  bestimmen.  Es  lässt  sich  das  mit  verifizierten  genauen  Thermometern  bei 
Beachtung  aller  Vorsichtsmassregeln  bei  der  Bestimmung  der  Dampftemperatur  erreichen,  ist  aber 
nicht  jedermanns  Sache.  Zu  regelmässigen  Luftdruckbeobachtungen  wird  man  die  Thft-mobaro- 
meter  nicht  leicht  verwenden  wollen.'') 

Die  folgende  kleine  Tabelle  giebt  eine  bequeme  Übersicht  der  praktisch  vor- 
kommenden Siedetemperaturen  und  Spannkräfte  des  Wasserdampfes,  d.  i.  der  ent- 
sprechenden Luftdruckwerte,  der  benötigten  Genauigkeit  der  Siedetemperaturbe- 
Btimmungen  und  der  Seehöhen,  in  welchen  die  betreffenden  Siedepunkttemperaturen 
durchschnittlicb  zu  erwarten  sind. 

Siedetemperatur        100  98  96  04  92  00  88  80  84<>C. 

Luftdruck  760.0         707.3        657.7        611.0        567.1        526.0        487.3        451.0        417.0 

Differenz  pro  1»  26.3  24.8  23.3  21.9  20.6  19.4  18.2  17.0 

Seehöhe  in  m  0  570  1150         1740         2340         2940         3550         4170  4800 

Die  Bestimmung  des  Luftdruckes  durch  den  Siedepunkt  des  Wassers  ist  ebenso, 
wie  jene  durch  Metallbarometer,  von  den  Variationen  der  Schw^ere  unabhängig.  Man 
hat  daher  diese  Instrumente  geradezu  auch  zu  Messungen  der  Änderungen  der  Schwer- 

1)  Solche  Tafeln  findet  man  in  den  früher  citierten  Sammlungen  meteorologischer  Tabellen. 
Spezielle  >iedepunkttabellen  hat  Wiebe  veröffentlicht:  Tafeln  über  die  Spannkräfte  des  Wasser- 
dampfes zwischen  76®  und  101.5°.     Braunschweig  1894.    2.  Aufl.  1903. 

2)  Mohn  und  Chree  empfehlen  die  Thermobarometer  sogar  zur  Vergleichung  der  Normal- 
barometer. 

3)  Die  eingehendste  Information  über  die  Methoden  der  Luftdruckmessung  mit  dem  Queck. 
silberbarometer,  dem  Metall baroraeter  (Aneroid)  und  dem  Thermobarometer  und  über  deren  Genauig- 
keit findet  man  in  II.  Wilds  grosser  Abhandlung:  Über  die  Bestimmung  des  Luftdruckes.  Bep. 
für  Met.  III.  N.  1.  S.  1—145. 

Hann,  Metaoroloffio.  9 
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Die  Verteilung  des  Luftdruckes  in  vertikaler  und  horizontaler  Bichtung. 


kraft  angewendet.  Mohn  zeigte,  dass  man  mit  dem  ^Thermohypsometer",  d.  i.  mittelst 
Siedepunktbestimmungen,  die  Schwerekorrektion  des  Quecksilberbarometers  hinlänglich 
genau  ermitteln  kann,  und  zwar  die  wahre  ortliche  Schwere,  die  von  der  nach 
der  Formel  berechneten  um  einen  Betrag  abweichen  kann,  der  die  Fehler  der  Luft- 
druckbestimmung überschreitet.^) 

Die  sog.  „Normalbarometer"  sind  Barometer,  welche  den  absoluten  Luftdruck  angeben 
(nach  Anbringung  der  Temperatur-  und  Schwerekorrektion  an  die  Ablesungen)  und  keiner  weiteren 
Korrektion  mehr  bedürfen,  deren  Angaben  daher  allerorten  unmittelbar  vergleichbar  sind.  Die  ge- 
wöhnlichen Barometer  (als  Gefäss-  und  Heberbarometer  unterschieden)  bedürfen  einer  Korrektion  fiir- 
die  Kapillardepression  der  Quecksilbersäule,  die  von  dem  Querschnitt  der  Röhre  und  der  Höhe  des 
Meniskus  abhängig  ist  (s.  die  Tafel  von  Delcros  bciSchmid,  Lehrbuch.  8.  827),  für  da»  Kicht- 
zusammenfallen  des  Nullpunktes  der  Skala  mit  dem  Niveau  des  Quecksilbers  im  Gefasse,  konstante 
Fehler  des  Thermometers  etc.  Durch  Vergleiche  mit  einem  Normalbarometer  werden  diese  Differenzen» 
welche  als  konstant  betrachtet  werden  dürfen,  ermittelt,  und  diese  konstante  Korrektion  an  die 
Lesungen  neben  den  anderen  Korrektionen  angebracht.  Bei  den  Normalbarometem  ist  der  Quer- 
Hchnitt  der  Röhre  so  gross,  das8  die  Kapillardepression  entfällt  (wodurch  allerdings  die  Ablesung 
schwieriger  wird,  weU  die  Quecksilberkuppe  fehlt,  und  deshalb  besonderer  Vorrichtungen  bedarf). 
Der  Abstand  des  oberen  von  dem  unteren  Quecksilberniveau  wird  durch  eine  Kathetometerablesung 
festgestellt.  

Zweites  Kapitel. 

Die  VerteilDDg  des  Lnftdrockes  in  yertikaler  und  horizontaler 

Richtung. 

I.  Die  Abnahme  des  Luftdruckes  mit  der  Höhe. 

Die  Änderung  des  Luftdruckes  in  vertikaler  Richtung*,  d.  i.  mit  Änderung  der 
Seehöhe*  erfolgt  in  einer  geometrischen  Progression,  und  zwar  so  gesetzmässig,  dass 
man,  wie  bekannt,  aus  dem  herrschenden  Luftdrucke  die  Seehöhe  eines  Ortes  sehr 
genau  berechnen  kann  (barometrische  Höhenmessung).  Die  Ableitung  der  hierzu 
dienenden  Formel,  welche  auch  die  umgekehrte  Aufgabe  löst,  aus  dem  in  einer  be- 
stimmten Seehöhe  beobachteten  Luftdruck  den  entsprechenden  Luftdruck  am  Meeres- 
niveau zu  berechnen,  ist  an  einer  anderen  Stelle  dieses  Buches  (im  Anhang)  zu  finden. 
Da  die  Abnahme  des  Luftdruckes  mit  der  Höhe  von  der  Abnahme  des  Gewichtes  der 
überlagernden  Luftschichten  abhängt,  dieses  Gewicht  aber  auch  von  der  Temperatur 
und  von  dem  Feuchtigkeitsgehalte  der  Luft  (und  natürlich  auch  von  der  Schwereab- 
nahme mit  der  Höhe)  beeinflnsst  wird,  so  muss  die  Formel  für  die  Abnahme  des  Luft- 
druckes auch  auf  den  mittleren  Temperatur-  und  Feuchtigkeitsgehalt  der  betreffenden 
Luftschichten  Rücksicht  nehmen. 

Wäre  die  Temperatur  durch  die  ganze  Höhe  der  Atmosphäre  konstaut  und  gleich  dem  Go. 
frierpunkte  des  Wasser,  so  würde  folgendes  der  Ausdruck  für  die  geometrische  Progression  der 
Druckabnahme  mit  der  Höhe  sein,  wenn  h  die  Höhe  in  Meter  bezeichnet,  B  den  Barometerstand 
an  der  unteren  und  b  jenen  an  der  oberen  Station,  der  gesucht  wird: 

lognat  b  =  log,,at  B  —  -^~-. 

Die  Konstante  im  Nenner  ist,  wie  schon  eingangs  erörtert  worden  ist,  die  sog.  Höhe  der 
homogenen  Atmosphäre   fDruckhöhe  der  Atmosphäre),    die  sich  aus  dem  spezifischen  Gewicht  der 

1)  Mohn,  Das  Hvpsometer  als  Luftdruckmesser  in  seiner  Anwendung  zur  Bestimmung  der 
Schwerekorrektion.     Christiania  1800. 
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trockenen  Luft  bei  0°  ergiebt.  Wird  das  spezifische  Gewicht  der  Luft  kleiner,  so  wird  die  Druck- 
höhe grösser.  Ist  deshalb  die  Temperatur  der  Luft  t®  statt  0**,  so  ist  das  spezifische  Gewicht  der 
Luft  im  Verhältnis  von  1  :{1  -\-  ai),  kleiner,  die  obige  Konstante  ist  deshalb  im  Verhältnis  (1  -|-  at) 
grösser  zu  nehmen,  wo  a  der  Ausdehnungkoeffizient  der  Luft »  0.00367,  also  7991  (1  -f-a  t)  zu  setzen. 
Die  Beimengung  von  Wasserdampf  hat  eine  ähnliche  Wirkung,  doch  ist  dieselbe  bei  den  in  der 
Atmosphäre  vorkommenden  Dampfmengen  nicht  so  einflussreich,  wie  die  Temperatur  und  mag  des- 
halb an  dieser  Stelle  noch  unberücksichtigt    bleiben. 

Die  Formel  für  die  Abnahme  des  Luftdruckes  mit  der  Höhe  ist  demnach,  wenn  t  die  (mittlere) 
Temperatur  der  Luftsäule  von  der  Höhe  h  ist: 

oder  für  Brigg  sehen  (gewöhnliche)  Logarithmen  durch  Multiplikation  mit  dem  Verwandlungsfaktor 
0.43429 : 

n.  log  b»log  B-  ,3,-oo-(f+-„,p  h  =  18400(1  +  «t) log  (-J-). 

Die  Formel  I  giebt,  da  man  in  erster  Annäherung  für  lognat  -r-  setzen  darf:  2  (^"Vü)»  ^*^' 
Höhe  h,  ohne  Anwendung  logarithmischer  Rechnung: 

h- 2X7991  (b  ^^)  (!  +  «*)• 

Der  Höhenunterschied  für  eine  Luftdruokdifferenz  von  1  mm,  also  für  B  —  b  =  1,  ist  daher, 

da  man  in  diesem  Fall  für  B-|-h  einfach  2B  schreiben  darf: 

7991 
Höhe  für  eine  Druckdifferenz  von  1  mm  =  -  _r —  (1  -}-«*)• 

r> 

Man  bekommt  für  irgend  eine  Höhenschicht  die  Höhendifferenz,  welche  einer 
Druckdifferenz  von  l  mm  entspricht  (barometrische  Höhenstufe),  wenn  man  die 
Höhe  der  homogenen  Atmosphäre  (für  welche  man  rund  8000  m  nehmen  darf)  durch 
den  in  dieser  Höhenschicht  herrschenden  mittleren  Luftdruck  dividiert.  (Man  hat 
also  für  B  das  Mittel  aus  B  und  b  einzusetzen).  Diese  Relation  reicht  für  die 
meisten  in  der  Praxis  vorkommenden  Fälle  aus. 

Die  barometrische  Höhenstufe  nimmt  mit  der  Höhe,  d.  i.  mit  abnehmendem  Luft- 
druck zu,  wie  dies  die  folgenden  Zahlen  zeigen,  welche  für  t  ««  0^  gelten: 

Luftdruck        760  700  650  600  550  500  450  400  350  mm 

Höhenstufe      10.5         11.4         12.3         13.3         14.5         15.9         17.8         20.0         22.8  m 

Bei  Temperaturen  über  oder  unter  Nullgrad  sind  diese  Höhenstufen  um  0.4  Proz. 
für  je  \^  zu  erhöhen  oder  zu  vermindern.')  Ist  z.  B.  der  (mittlere)  Barometerstand 
der  Höhenschicht  650  mm  und  deren  Temperatur  10^,  so  ist  die  Höhenstufe  von 
12.3  m  um  4  Proz.,  d.  i.  um  0.5  m,  also  auf   12.8  m  zu  erhöhen. 

Die  Kenntnis  der  barometrischen  Höhenstufe  gestattet  die  Berechnungen  der 
Seehöhen  (bis  zu  Höhenunterschieden  von  nahe  1000  m)  oder  Keduktionen  der  Baro- 
meterstände auf  das  Meeresniveau  auf  dem  einfachsten  Wege,  ja  vielfach  selbst  im 
Kopfe  auszuführen. 

Beispiele.  L  Berechnung  einer  Seehöhe.  Kegel:  Man  dividiere  die  Zahl  8000  durch 
das  Mittel  der  ohen  und  unten  abgelesenen  Barometerstände  und  erhält  dadurch  die  mittlere 
barometrische  Höhenstufe  bei  0®.  Dieselbe  wird  dann  um  0.4  Proz.  für  jeden  Grad  Celsius  der 
mittleren  Lufttemperatur,  d.  i.  Va(t4-t')  erhöht  (oder  vermindert)  und  die  Differenz  der  Barometer- 
fstände  B  —  b  mit  dieser  korrigierten  Höhenstufe  multipliziert.  Das  Produkt  ist  die  Höhendifferenz, 
welche  dieser  Luftdruckdifferenz  entspricht.  Z.  B.  am  8.  September  1890,  0  h  20  m  a  m,  las  ich 
an    einem  kleinen  Aneroid  Beck   auf  dem  Gipfel   des  Pilatus   einen  Luftdruck   von   59ö  mm  ab. 

1)  Um  der  Luftfeuchtigkeit  genähert  licchnung  zu  tragen,  hat  schon  Laplace  vorge- 
schlagen, den  Ausdehnungskoeffizienten  der  Luft  etwas  zu  erhöhen  und  gleich  0.004  zu  setzen. 

0* 
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t'  =  8",  Calme  (in  1900  m  begann  das  Nebelmeer,  aus  dem  nur  die  Bergspitzen  herausragten  und 
das  nach  unten  bis  1000  m  reichte).  Luzern:  Luftdruck  729.8,  1=»  14®.  Man  hat  demnach: 
(730  -H  596) :  2  =  663;  8000  :  663  =  12.07  mm.  (t  + 1') :  2  =  11«,  verbesserte  Höhen^tufe  12.07 
X  1.044  -  12.60,  B  —  b  =  133.8  mm,  Höhendifferenz  133.8x12.6=  1686;  Seehöhe  von  Luzern  =  454, 
Seehöhe  des  Pilatusgipfels  (Eseli  2140  m,  was  mit  der  richtigen  Seehöhe  ganz  gut  stimmt.  Man 
kann  von  einzelnen  Messungen  überhaupt  keine  grosse  Genauigkeit  erwarten.  1"  Fehler  in  der  An- 
nahme der  mittleren  Lufttemperatur  (und  derselbe  wird  oft  grösser  sein)  giebt  im  vorliegenden 
Falle,  wo  1  Proz.  17  m  ist,  einen  Fehler  von  6.8  m.  Dazu  kommen  noch  andere  Fehlerquellen. 
IJ.  Die  Keduktion  des  Luftdruckes  auf  das  Meeresuiveau  ist  das  umgekehrte 
Problem.  Dasselbe  wird  stets  nur  bei  geringen  Seehöhen,  bis  zu  500  m  etwa,  mit  Vorteil  praktisch 
angewendet.  Es  wäre  z.  B.  der  eben  angeführte  Luftdruck  zu  Luzern  auf  das  Meeresniveau  zu 
reduzieren.  Um  die  benötigte  Höhenstufe  zu  erhalten,  müssen  wir  vorerst  für  Bo  am  Meeres- 
niveau einen  genäherten  Wert  annehmen.  In  der  Seehöhe  von  Luzern  ist  die  barometrische 
Höhenstufe  8000  :  730  =  11  mm,  somit  454:11  -=  41mm,  somit  Bo  genähert  771mm,  barome- 
trische Höhenstufe  8000:750  =  10.67,  t  «=14°,  im  Meeresniveau  anzunehmen  16.4,  Mittel  15°,  ver- 
besserte Höhenstufe  10.67  X  1.06  =  11.31,  454  :  11.31  =  40.1  mm,  somit  Luftdruck  im  Meeresniveau 
729.8  +  40.1  ^-  770  mm. 

II.  Die  Verteilung  des  Luftdruckes  auf  der  Erdoberfläche. 

Wenn  man  einzelne  gleichzeitige  Barometerstände  oder  mittlere  Barometerstände 
für  gewisse  Zeitabschnitte  von  verschiedenen  Orten  mit  einander  vergleichen  will, 
so  müssen  dieselben  vorher  auf  ein  gleiches  Niveau  reduziert  werden.  In  den 
weitaus  meisten  Fällen  wird  man  das  Meeresniveau  zum  Reduktionsniveau  wählen, 
in  besonderen  Fällen,  wenn  die  in  Bezug  auf  ihren  Luftdruck  zu  vergleichenden 
Orte  insgesamt  eine  grosse  Seehöhe  haben,  wird  man  zweckmässigerweise  ein  höheres 
Niveau  wählen,  das  der  gemeinsamen  mittleren  Seehöhe  der  Orte  nahe  liegt.  Es  ist 
immer  zu  beachten,  dass  man  richtigere  und  reellere  Werte  erhält,  wenn  man  die 
Barometerstände  auf  ein  höheres  Niveau  reduziert,  das  oberhalb  des  Beobachtungs- 
ortes liegt,  als  umgekehrt,  wie  leicht  einzusehen  ist.  Die  Reduktion  unter  die  Kon- 
tinentalplatte liefert  ja  nur  fiktive  Luftdruck  werte,  und  man  muss  mit  Temperaturen 
im  Meeresniveau  rechnen,  die  nicht  vorhanden  sind. 

Die  Keduktion  auf  das  Meeresniveau,  oder  überhaupt  auf  ein  gemeinsames  Vergleichsniveau, 
ist  bei  den  Luftdruckwerten  noch  weit  notwendiger,  als  bei  den  Temperaturen,  weil  die  mittleren 
Druckunterschiede  in  horizontaler  Richtung  nur  klein  und,  wogegen  die  Genauigkeit  der  Reduktion 
eine  relativ  sehr,  grosse  ist,  indem  der  Luftdruck  vollkommen  gcsetzmässig  mit  der  Höhe  abnimmt, 
was  bei  der  Temperatur  bekanntlich  nicht  der  Fall  ist. 

Dann  ist  auch  der  nächste  Zweck  der  Vergleichung  der  Barometerstände  verschiedener  Orte 
nicht  so  sehr  bloss  der,  zu  erfahren,  welche  Orte  einen  höheren  und  welche  einen  niedrigeren 
Luftdruck  haben,  sondern  die  Konsequenzen  daraus  zu  ziehen,  d.  i.  die  Tendenz  zur  Ausgleichung 
dieser  Druckunterschiede  durch  Luftströmungen  zu  beurteilen.  Wir  vergleichen  die  Barometer- 
stände verschiedener  Orte  hauptsächlich  zu  dem  Zwecke,  um  damit  die  Ursache  der  vorherr- 
schenden, oder  gerade  herrschenden  Winde  festzustellen.  Dieselben  hängen  aber  von  den  Druck- 
differenzen im  gleichen  Niveau  ab. 
A.  Die  Isobaren. 

Trägt  man  die  vorher  auf  das  Meeresniveau  reduzierten  Barometerstände 
eines  grösseren  Teiles  der  Erdoberfläche  oder  der  ganzen  Erde  auf  einer  Karte  ein 
und  verbindet  die  Orte  gleichen  Luftdruckes  durch  Linien,  so  erhält  man  die  sog. 
Isobaren,  Linien  gleichen  Luftdruckes.')  Derartige  Karten  werden  Isobarenkarten 
genannt. 

1)  Kämtz*  isobarometrische  Linien  haben  eine  andere  Bedeutung,  sie  verbinden  Ort« 
gleicher  mittlerer  Barometerschwankung.     S.  Kämtz:  Lehrbuch  der  Met.  II.  B.    S.  339. 
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Mau  ist  viel  später  darau  gegangen,  Isobaren  zu  konstruieren,  als  Isothermen.  Das  Inter- 
esse an  letzteren  war  grösser  und  die  Bedeutung  der  Isobaren  für  die  Meteorologie  wurde  erst 
viel  später  erkannt.  Dazu  kam,  dass  die  Bedingungen  zur  Herstellung  brauchbarer  Isobaren- 
karten früher  kaum  vorhanden  waren,  d.  i.  verglichene  Barometer  und  genaue  Kenntnis  der  See 
höhen  derselben,  die  für  richtige  Isobarenkarten  nötig  sindi  Es  steht  noch  jetzt  ziemlich  schlecht 
in  Bezug  auf  diese  Anforderungen,  namentlich  im  Innern  der  Kontinente. 

Die  erste  Karte  der  Linien  gleichen  mittleren  Luftdruckes  scheint  K.  Ileuou  1864  konstruiert 
zu  haben,  und  zwar  allen  wissenschaftlichen  Anforderungen  der  Gegenwart  entsprechend  (nur  die 
Reduktion  auf  die  gleiche  Periode  dürfte  fehlen).  Er  gab  eine  Karte  der  Jahresisobaren  für  Frank- 
reich und  die  zunächst  angrenzenden  Länder.') 

Den  ersten  Versuch  einer  Konstruktion  der  Isobaren  für  die  ganze  Erdober- 
fläche nach  den  Monats-  und  Jahresmitteln  des  Luftdruckes  hat  A.  Buch  an  im  Jahre 
1S69  gemacht. 2) 

Die  allgemeinsten  Verhältnisse  der  Luftdruckverteilung  über  der  Erd- 
oberfläche lassen  sich  in  folgende  Sätze  zusammenfassen  (man  sehe  die  beigegebenen 
Isobarenkarten  für  Januar  und  Juli): 

Januar.  Niedriger  Luftdruck  in  der  Äquatorialregion  unter  7G0  mm,  über  Nordaustralien 
noch  unter  755  mm  herabgehend.  Von  da  Zunahme  nach  Norden  wie  nach  Süden,  beiderseits  in 
.subtropischen  Breiten  Ciürtel  hohen  Luftdruckes  mit  inselförmigen  Zentren  besonders  hohen  Druckes 
um  den  30.  Breitegrad  herum,  auf  den  Ozeanen  765  mm  und  darüber.  Auf  der  südlichen 
Hemisphäre,  die  Sommer  hat,  von  45*^  südl.  Br.  an  rasche  Luftdruckn])nahme  nach  Süden  bis  zu 
740  mm  unter  dem  Polarkreis. 

Auf  der  nördlichen  üemisphäre,  die  Winter  hat,  tritt  jenseits  der  Wendekreise  der  Einfluss 
der  Verteilung  von  Wasser  und  Land  auf  die  Luftdruck  Verteilung  in  ganz  auffallender  Weise 
hervor.  Über  dem  asiatischen  Kontinent  treffen  wir  ein  Gebiet  höchsten  Luftdruckes  an,  bis  auf 
780  mm  steigend  in  der  Mongolei  (Gegend  von  Turf  an) ,  desgleichen  liegt  über  Nordamerika  ein 
(jebiet  hohen  Luftdruckes  (bis  770  mm  im  Westen),  dazwischen  auf  den  Ozeanen  herrscht  niedriger 
Luftdruck,  über  dem  nordpacifischen  Ozean  geht  derselbe  bis  755  mm  herab,  über  dem  nord- 
atlantischen Ozean  noch  tiefer,  zwischen  Island  und  der  Südspitze  von  Grönland  befindet  sich 
ein  ovales  Gel)iet  mit  einem  mittleren  Barometerstand  von  748  mm,  und  von  da  nach  Nordost 
hin  erstreckt  sich  eine  Art  barometrisches  Thal  in  das  europäische  Nordmeer  hinauf  bis  über 
den  70.  Breitegrad  (751 — 752  mm).  Weiter  nach  Norden,  gegen  den  Pol  hin,  nimmt  der  Luftdruck 
wieder  zu. 

Juli.    Im  äquatorialen  Gürtel  hält  sich  der  Luftdruck  bei  700  mm  und  nimmt  nach  Sü<leu 

1)  Annuaire  de  la  Soc.  Met.  de  France.  T.  XII.  1804.  PI.  V.  Carte  de  Ligncs  Isobares 
de  la  France.  Text  S.  240.  ^Die  Arbeit  die  ich  hier  vorlege,*  sagt  Renou,  ,ist  analog  jener, 
welche  Humboldt  über  die  Verteilung  der  Temperatur  auf  der  Erdoberfläche  gegeben  hat,  vor 
ca.  50  Jahren.*     Der  Text  enthält  noch  Jetzt  beachtenswerte  Stellen. 

2|  A.  Buch  an,  The  Mean  Pres.sure  of  the  Atmosphere  and  the  prevailing  Winds  over  the 
globe  for  the  months  and  for  the  year.  Transact.  K.  Soc.  Edinburgh.  Vol.  XXV.  Part  II.  S.  a. 
Zeitschrift  f.  Met.  V.  S.  289.  Die  Abhandlung  enthält  auch  Luftdruckmittel  für  479  Orte.  — 
A.  B  uchan,  Report  »n  Atmospheric  Circulation.  Challenger  Report,  Physics  and  Chemistry  Vol.  II. 
Die  neuesten  Isobarenkarten  der  Erde  für  die  Monate  und  das  Jahr  (je  eine  in  Mercator  und  eine 
in  Polarprojektiou ,  Nordhalbkugel).  London  1889.  —  Hann,  Atlas  der  Meteorologie,  Berghaus' 
Phys.  Atlas.  Gotha  1887.  Isobaren  für  Januar,  Juli  und  das  Jahr.  Ferner  Luftdruckverteilung 
über  Mittel-  und  Südeuropa.  Wien  1887.  —  Buch  an,  Atlas  of  Meteorology.  Bartholomew  Phy- 
sical  Atlas  III.  Edinburgh  1898  —  Rung,  Verteilung  des  Luftdruckes  über  den  Atl.  Ozean.  S. 
Met.  Z.  1895.  Litb.  1.  —  Rung:  Repartition  de  la  pression  atmospht'rique  sur  l'Europe.  Kopen- 
hagen 1903.  —  Man  sehe  auch  den  Klimatologischen  Atlas  des  Russischen  Reiches  vonRyka- 
schef;  die  Isobarenkarten  von  Nordamerika  von  Bigelow  in  dem  Report  des  Weather  Bureau 
1900 — 1901  und  den  Atlas  des  Atlantischen,  des  Indischen  und  des  groiU^u  Ozeans  der  Deutschen 
Seewarte.  In  den  Karten  von  B uchan  und  Bigelow  ist  der  Luftdruck  in  englischen  Zollen 
angegeben. 


\ 
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zu,  wo  wir  wieder  unter  20 — 30**  südl.  Br.  und  darüher  einen  Gürtel  hohen  Luftdruckes  antreffen 
mit  OTalen  Zentren  von  765  mm  und  darüber  über  den  Ozeanen,  aber  auch  über  dem  Kontinent 
von  Australien,  der  ja  jetzt  Winter  hat.  Von  40^  südl.  Br.  an  etwa  nimmt  der  Luftdruck  nach 
Süden  hin  rasch  ab  bis  auf  745  mm  unter  60°  südl.  Br.  Der  Luftdruck  ist  in  diesen  Gegenden 
Sommer  und  Winter  nicht  sehr  verschieden  und  nimmt  ziemlich  regelmässig  mit  der  Breite  ab. 

Auf  der  nördlichen  Hemisphäre,  die  Sommer  hat,  liegt  über  Süd-  und  Mittelasien  niedriger 
Luftdruck,  750  mm  und  darunter  zwischen  20**  und  40®  nördl.  Br.  etwa,  Nordamerika  hat  im  Süd- 
westen (Arizona,  Xeumexiko,  Südkalif omien)  ein  kleineres  Gebiet  niedrigen  Luftdruckes  von  der 
Isobare  756  mm  umschlossen.  Auf  dem  Atlantischen  und  Stillen  Ozean  in  subtropischen  Breiten 
und  noch  darüber  hinaus  herrscht  hoher  Luftdruck  über  765  mm ;  von  da  nimmt  der  Luftdruck 
nach  Norden  hin  ab,  über  Asien  aber  zu.  Um  den  Nordpol  herum  macht  sich  etwas  höherer  Luft- 
druck geltend  (760  mm).  Das  Barometermaximum  über  dem  mittleren  Atlantischen  Ozean  liegt  jetzt 
nördlicher  mit  einem  Zentrum  unter  35°  nördl.  Br.  und  hat  sich  verstärkt  (auf  769  mm),  ähnlich 
auch  im  nordpacifischen  Ozean. 

Die  Luftdruckverteilung  im  Jahresmittel.  Der  Verlauf  der  Jahresisobaren  ist 
natürlich  im  allgemeinen  ein  durchschnittlicher  zwischen  den  geschilderten  z.  T.  extremen  Ver- 
hältnissen der  entgegengesetzten  Jahreszeiten. 

Die  Äquatorialregion  hat  das  ganze  Jahr  einen  niedrigen  Luftdruck,  zumeist  unter  760  mm, 
auf  der  östlichen  Halbkugel,  in  der  Sundasee  und  Nordaustralien,  bis  auf  756  mm  herabgehend. ^) 
Von  da  nimmt  der  Luftdruck  gegen  die  subtropischen  Breiten  hin  zu  und  erreicht  unter  denselben 
auf  den  Ozeanen  die  höchsten  Werte.  Um  den  30.  Breitegrad  herum  findet  man  in  beiden  Hemi- 
sphären über  den  Ozeanen  inselförmige  Räume  hohen  Luftdruckes  von  764 — 766  mm,  die  sich  den 
Westküsten  der  Kontinente  nähern  oder  selbst  anschliessen.  Diese  subtropischen  Barometermaxima 
wandern  mit  der  Sonne  im  Jahreslaufe  etwas  nach  Norden  und  nach  Süden,  imd  verstärken  sich 
im  Sommer  der  betreffenden  Hemisphäre.  In  mittleren  und  höheren  Breiten  sehen  wir  auf  der  süd- 
lichen Halbkugel  den  Luftdruck  regelmässig  mit  wachsender  Breite  abnehmen  und  zwar  rasch,  so 
dass  er  unter  60°  schon  auf  ca.  745  mm  herabgesunken  ist. 

Auf  der  nördlichen  Hemisphäre  nimmt  der  Luftdruck  im  Jahresmittel  nur  über  den  Oze- 
anen von  den  subtropischen  Breiten  nach  Norden  hin  ab,  über  den  Kontinenten  überwiegen  die 
winterlichen  Barometermaxima  über  den  niedrigen  Luftdruck  im  Sommer  und  das  Ergebnis  ist 
deshalb  ein  relativ  hoher  mittlerer  Barometerstand  im  Jahresmittel,  namentlich  über  NE- Asien  (765  bis 
768mm).  Die  Baromoterminima  über  den  nördlichen  Ozeanen  bleiben  gleichfalls  im  Jahresmittel. 
Es  verhält  sich  so  wie  bei  den  Isothermen.  Auch  bei  der  mittleren  Verteilung  des  Luftdruckes 
überwiegt  in  den  höhereu  Breiten  der  nördlichen  Hemisphäre  das  Regime  des  Winters,  weil  es  so 
überaus  extrem  ist,  der  Verlauf  der  Isobaren  des  Winters  ist  auch  bestimmend  für  den  des  Jahres. 
Die  Jahresisobaren  sind  natürlich  nur  eine  Abstraktion,  die  aber  für  manche  Betrachtungen  doch 
Vorteile  bietet. 

Allgemeine  Ursachen,  die  dem  Verlauf  der  Isobaren,  oder  der  mitt- 
leren Luftdruckverteilung  über  der  Erdoberfläche,  zu  Grunde  liegen  mögen. 

Aus  der  Betrachtung  der  Isobaren  und  deren  Vergleich  mit  dem  Verlaufe  der 
Isothermen,  namentlich  der  Isanomalen,  ergiebt  sich  sogleich,  dass  zwar  Abhängigkeits- 
verhältnisse der  ersteren  von  den  letzteren  deutlich  erkennbar  sind,  dieselben  aber 
keineswegs  überall  bestimmender  Natur  sein  können. 

Der  Gürtel  niedrigen  Luftdruckes  in  der  Äquatorialregion  fällt  im  allge- 
meinen zusammen  mit  dem  Gürtel  höchster  mittlerer  Jahrestemperatur.  Des- 
gleichen finden  wir  auf  allen  Kontinenten  die  Tendenz  zu  hoher  Temperatur  und 
niedrigem  Luftdruck  im  Sommer,  umgekehrt  zu  niedriger  Temperatur  und  hohem 
Luftdruck  im  Winter.  Umgekehrt  verhalten  sich  die  Meere  namentlich  in  höheren 
Breiten. 

1)  Diese  Barometerstände  sind  wahre  Luftdruckwerte  mit  Schwerekorrektion,  ohne  letztere 
wären  dieselben  2  mm  höher. 
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Der  Einfluss  der  Meere  auf  den  Verlauf  der  Isobaren  verdient  noch 
eine  besondere  Hervorhebung.  Überall  sehen  wir  im  Winter  der  mittleren  und 
höheren  Breiten  den  Luftdruck  über  den  Meeren  ^  besonders  über  warmen  Meeren^ 
sinken,  so  dass  sich  über  denselben  Barometerminima  ausbilden.  Selbst  kleinere 
Meeresbecken  entwickeln  ihre  eigenen  Barometerminima.  Umgekehrt  steigt  der  Luft- 
druck über  den  Landflächen,  selbst  über  Halbinseln  und  Inseln.  Die  Isobaren  folgen 
im  Winter  oft  recht  nahe  den  Kontouren  der  Küsten.  Im  Sommer  ist  das  weniger 
der  Fall.  Land  und  Meer  verhalten  sich  dann  umgekehrt  zum  Luftdruck  wie  im 
Winter,  und  der  Einfluss  ist  nicht  mehr  so  durchgreifend,  dass  er  auch  im  Kleinen 
hervortreten  würde. 

Isobaren  und  Isanomalen  der  Temperaturen.  Bei  genauerer  Unter- 
suchung der  Beziehungen  zwischen  der  Verteilung  der  Temperatur  und  des  Luft- 
druckes stellt  sich  heraus,  dass  die  Isobaren  sich  viel  mehr  an  den  Verlauf  der 
Isanomalen  der  Temperatur  als  an  den  der  Isothermen  selbst  anschliessen. 

Teisserenc  de  Bort  und  H.  Wild  haben  diese  Beziehungen  zwischen  dem 
Verlauf  der  Isanomalen  der  Temperatur  und  der  Isobaren  in  den  extremen  Jahres- 
zeiten aufgedeckt. 

Wenn  eine  Gegend  von  einer  ge>¥i88en  Ausdehnung  einen  Temperaturüberschuss  aufweist,  sei 
derselbe  absolut  oder  auch  nur  relatiy  in  Bezug  auf  andere  Orte  im  gleichen  Parallel,  so  zeigt 
sich  eine  Neigung  zur  Bildung  eines  barometrischen  Minimums  und  ein  mehr  oder  weniger  yoU- 
kommenes  Zusammenfallen  des  Luftdruckminimums  mit  dem  Temperaturmaximum.  Diese  Neigung 
giebt  sich  entweder  durch  ein  wirkliches  abgegrenztes  Minimum  oder  wenigstens  durch  eine  Ein- 
buchtung der  Isobaren  zu  erkennen.  Umgekehrt  haben  die  Barometermaxima  die  Neigung,  haupt- 
sächlich in  der  Nähe  jener  Gegenden  aufzutret«n,  wo  die  Temperatur  entweder  absolut  oder  in  Be- 
zug auf  die  Breite  der  betreffenden  Gegend  niedrig  ist  (Teisserenc  de  Bort). 

Wild  hat  über  die  Beziehungen  zwischen  der  Lage  der  Luftdruo.kmaxima  und  -Minima  über 
den  nördlichen  Kontinenten  und  Meeren  zu  der  Lage  der  Isanomalen  der  Temperatur  als  empi- 
rische Regel  aufgestellt,  dass  die  Isobaren  in  ihren  Hauptzügen  mit  den  Temperatur- Isanomalen 
übereinstimmen  und  sich  auch  annähernd  decken ,  wenn  man  sie  sich  in  südöstlicher  Richtung 
mehr  oder  weniger  verschoben  denkt.     (Met.  Z.  1880.   S.  461,  1882.    S.  327.) 

Dass  aber  durch  die  Wärmeverteilung  an  der  Erdoberfläche  allein  der  Verlauf 
der  Isobaren  keineswegs  ausschliesslich  bedingt  wird,  zeigen  die  Luftdruckmaxima 
über  den  Ozeanen  in  den  subtropischen  Zonen,  welche  eine  der  am  meisten  charak- 
teristischen und  wichtigsten  Erscheinungen  der  Luftdruckverteilung  an  der  Erdober- 
fläche sind.  Dieselben  sind  mit  der  Temperatur  in  keinerlei  Beziehung  zu  bringen. 
Desgleichen  finden  wir  in  der  Gegend  des  amerikanischen  Winterkältepols  kein 
Luftdruckmaximum,  das  Barometer  fällt  mit  zunehmender  Kälte  bis  zum  Januar 
und  steigt  erst  wieder  im  Frühlinge;  der  Luftdruck  nimmt  über  dem  nördlichen 
Amerika  zugleich  mit  der  Temperatur  nach  Norden  hin  ab.  Desgleichen  kann  die 
rasche  Abnahme  des  Luftdruckes  mit  der  Breite  auf  der  südlichen  Halbkugel  durch- 
aus nicht  mit  der  Temperaturverteilung  in  Beziehung  gebracht  werden. 

In  den  aussertropischen  Breiten  wird  der  Luftdruck  neben  dem  Einfluss  der 
Temperaturvert«ilung  auch  noch  durch  andere  Einflüsse  bedingt,  welche  wir  erst 
später  näher  kennen  lernen  werden.  Es  sind  dies  die  grossen  Bewegungen  der  At- 
mosphäre, welche  durch  die  Temperaturdifferenz  zwischen  den  Polen  und  dem  Äqua- 
torialgebiet in  Bewegung  gesetzt  werden.  Die  Luftdruckverteilung  wird  in  höheren 
Breiten  in  hohem  Grade  durch  den  Bewegungszustand  der  Atmosphäre,  also  dyna- 
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misch  bedingt,  nicht  bloss  thermisch.    So  sind  auch  die  Barometermaxima  der  Sub- 

tropenzonen  dynamischen  Ursprungs. 

B.  Mittlerer  Lnftdruek  anter  Tersehiedenen  Breitegrraden. 

Mittelst  der  Isobarenkarten  kann  man  die  mittleren  Barometerstände  für  die 
verscliiedenen  Breitegrade  berechnen,  gerade  so,  wie  dies  zuerst  Dove  für  die 
Temperatur  mit  Hilfe  der  Isothermen  gethan  hat.  Solche  Berechnungen  sind  schon 
mehrfach  gemacht  worden,  wii-  lassen  für  die  extremen  Monate  die  von  Spitaler 
ermittelten  Zahlen  hier  folgen,  für  das  Jahr  nehmen  wir  die  von  Ferrel  berechneten. 
Mittlerer  Barometerstand  im  Meeresniveau. 
700  mm  -|-  (mit  Schwere-Korr.). 
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Der  höchste  Luftdruck  hält  sich  in  der  Gegend  von  30 — 40^  Nord-  und  Süd- 
breite, der  niedrigste  findet  sich  im  Januar  unter  1*0*^  stidl.  Br.,  im  Juli  unter  15^ 
nördl.  Br.  Im  Januar  nimmt  der  Luftdruck  bis  SO^  nörd.  Br.  (vielleicht  bis  zum  Pol), 
im  Juli  nur  bis  65^  nördl.  Br.  ab  und  steigt  dann  wieder  etwas.  Im  Jahresmittel 
fällt  der  niedrigste  Luftdruck  auf  10"  nördl.  Br.,  dem  Parallel  der  höchsten  Tempe- 
ratur, der  Luftdruck  steigt  dann  auf  der  nördlichen  Halbkugel  bis  zu  35^,  auf  der 
südlichen  bis  zu  30",  das  Maximum  der  südlichen  Hemisphäre  ist  um  l  mm  höher  als 
das  der  nördlichen,  dann  sinkt  der  Luftdruck  wieder  gegen  die  Pole  hin,  am  raschesten 
auf  der  südlichen  Halbkugel;  ob  dort,  jenseits  des  60.  bis  70.  Breitegrades,  der 
Luftdruck  wieder  steigt,  werden  erst  die  meteorologischen  Beobachtungen  der  ant- 
arktischen Expeditionen  zeigen.'-^) 

Die  bekannt  gewordenen  vorläufigen  Jahresmittel  des  Luftdruckes  (mit  Schwere-Korr.)  sind : 
Nordenskiöld  64.4°  S.  742.5,  Gauss  66.0»  740.0,  Belgica  70.5"  744.7,  Cap  Adare  71.3«  738.5,  Disco- 
very  77.8"  742.4  (?).     Das  Mittel  für  70°  Südbreite  wäre  hiemach  circa  741.6  mm. 

Der  ungemein  niedrige  mittlere  Luftdruck  im  Meeresniveau  in  den  höheren  süd- 
lichen Breiten  hat  seit  dem  Bekanntwerden  desselben  stets  Erstaunen  erregt  und  die 
verschiedensten  Hypothesen  über  dessen  Ursache  zu  Tage  gefördert. 

Noch  eine  andere  Erscheinung,  welche  uns  in  den  mittleren  Barometerständen 
der  beiden  Hemisphären  in  den  entgegengesetzten  Jahreszeiten  entgegentritt,  verdient 
volle  Aufmerksamkeit.  In  jeder  Hemisphäre  ist  der  auf  das  Meeresniveau  reduzierte 
Barometerstand  im  Winter  grösser  als  im  Sommer,  wie  die  folgenden  Zahlen  (nach 
B aschin)  ersichtlich  machen: 

Äqu.— 50» 
Breite         N  80—50         50—30         30— Äqu.  0—30         30—50  S         Nord  Süd 

Januar  760.5  763.5  761.2  758.6  760.1  62.2         759.2 

Juli  757.9  750.4  758.5  762.3  760.1  58.9         761.3 


1)  Für  die  nördliche  Ualbkugel. 

2)  Die  Beobachtungen   von  Sir  James  Bo8s  gaben   als  Mittel  (der  Sonmiemionate   1839  43, 
mit  Schwerekorrektion): 

Breite  56  60  66  74»  südl.  Br. 

Luftdruck         746.4        740.4        739.8        736.4  mm 
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Es  hat  demnach  den  Anschein,  dass  von  jener  Hemisphäre,  welche  Sommer  hat, 
ein  gewisses  Luftquantum  (in  der  Höhe)  gegen  die  andere  Halbkugel,  die  gleichzeitig 
Winter  hat,  abfliesst. 

Ein  solcher  Vorgang  darf  auch  von  vornherein,  wenn  man  bloss  von  theo- 
retischen Überlegungen  ausgeht,  vorausgesetzt  werden.  Wir  müssen  ja  auf  Grund 
der  Isobarenkarten  schliessen,  dass  die  Luft  von  jenen  Gegenden,  welche  eine  höhere 
Temperatur  als  die  Umgebung  haben,  in  der  Höhe  abfliesst,  weil  daselbst  der  Luftdruck 
unten  sinkt»  und  dafür  in  jenen  Gegenden  sich  anhäuft,  die  kälter  sind,  indem  dort 
das  Barometer  steigt.  Der  Mechanismus  dieser  Vorgänge  wird  später  zur  Erörterung 
gelangen  und  die  obige  Voraussetzung  dabei  ihre  physikalische  Begründung  finden. 
Von  den  kleineren  Vorgängen  auf  die  grösseren  schliessend,  wird  daher  die  Annahme 
eines  periodischen  Luftabflusses  aus  der  Sommerhalbkugel  auf  die  Winterhalbkugel 
als  begründet  angesehen  werden  dürfen. 

Die  obigen  Luftdnickmittel  entsprechen  aber  nicht  den  wirklichen  Verhältnissen,  sie  können 
nicht  als  Mass  für  die  Verlagerung  der  Luftmassen  angesehen  werden,  weil  durch  die  Reduktion 
der  Barometerstände  auf  das  Meeresniveau  die  in  Betracht  kommenden  Druckunterschiede  grösser 
erscheinen  müssen,  als  sie  wirklich  sind.  So  erhält  namentlich  die  nördliche  Hemisphäre  mit  ihren 
grossen  Plateauländcm  im  Winter  einen  zu  hohen  mittleren  Luftdruck.  Die  Luftmassen,  welche 
die  Reduktion  unterhalb  derselben  bis  zum  Meeresniveau  ergiebt,  sind  ja  in  Wirklichkeit  gar  nicht 
vorhanden. 

Berechnet  man  mit  Hilfe  der  Kenntnis  der  mittleren  Landhöhen  unter  den  verschiedenen 
Breitegraden  die  reellen  mittleren  Barometerstände  längs  derselben,  so  erhält  man  die  wahren 
Quantitäten  der  Luftmassen,  um  welche  es  sich  in  der  vorliegenden  Frage  der  Luftdruck- 
verlagerungen von  einer  Halbkugel  auf  die  andere  handelt.  Spitäler  hat  dafür  folgende  Werte 
gefunden : 

Druckdifferenz  Januar — Juli. 
N.  80/70    70/GO    60/50    50/40    40/30    30/20    20/10    10/Äqu.    Äqu./lO    10/20    20,30   30/40    40/50  S 
mm  —3.0    —0.4    —0.4    —0.7      0.2        3.8        2.6        —0.1         —2.0      —3.7   —4.0»  —1.2     1.6 
Äqu.— öO^N.:  Januar— Juli  1.27,     Äqu.— 50°  S. :  Januar— Juli  —2.08. 

In  der  Umgebung  der  Pole  findet  im  Sommer  eine  Anhäufung  von  Luft  statt,  zwischen  35° 
und  10®  X  im  Winter. 

Von  der  nördlichen  Hemisphäre  fliesst  vom  Januar  zum  Juli  eine  Luftmusse  ab,  welche 
durch  einen  mittleren  Druck  von  ca.  0.8  mm  über  der  ganzen  Oberfläche  repräsentiert  wird,  was 
einem  Gewicht  von  2618  Billionen  kg  entspricht. 

Man  kann  aus  dem  Obigen  entnehmen,  dass  die  Jjuftdruckdiffereuz  zwischen  Januar — Juli 
auf  dem  ganzen  (»ebiete  von  80®  N.  bis  50®  S.  — 0.47  mm  betrügt.  Um  diesen  Betrag  ist  der 
mittlere  wahre  Luftdruck  im  Juli  grösser  als  im  Januar.  Da  der  gesamte  Luftdruck  über  der 
Erdoberfläche  konstant  bleiben  muss ,  so  ergiebt  sich  daraus  für  das  Gebiet  jenseits  des  50.  Grades 
südlicher  Breite  ein  Drucküberschuss  im  Januar  (Sommer)  gegen  den  im  Juli  von  3.5  mm.  Auf  der 
nördlichen  Halbkugel  ist  die  entsprechende  Druckdifferenz  Juli — Januar  (Sommer — Winter)  bloss 
0.94.  Die  Erklärung  der  viel  grösseren  Anhäufung  von  Luftmassen  über  der  südlichen  Polar 
Kalotte  kann  nur  in  einem  viel  kälteren  Sommer  daselbst  gefunden  werden.^)  Und  in  der  That 
haben  die  jüngsten  antarktischen  Expeditionen  eine  ausserordentlich  niedrige  Sommertemperatur 
jenseits  des  südlichen  Polkreises  festgestellt. 

Als  mittlerer  Luftdruck  an  der  Erdoberfläche  ersieht  sich  aus  den  Isobaren  im 
Meeresniveau  nahezu  der  sog.  „Normaldruck"  von  760  mm.  Derselbe  entspricht  aber 
nicht  dem  wahren  mittleren  Druck  (oder  der  wahren  Masse)  der  Lufthülle  der  Erde. 
Ich  fand  mit  Rücksicht  auf  die  mittleren  Landerhebungen  als  wahren  mittleren  Luft- 
druck: 


1)  K.  Spitaler.     Die  periodiachen  Luftmassenverschiebungen.     Gotha.    Perthes.    1901. 
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Nördliche  Halbkugel  in  730  m  mittlerer  Seehöhe  ca.  734.2  mm 

Südliche  „  in  100  m         ^  .  „    74  7.7   „ 

Die  Luftschichten  der    südlichen  Halbkugel   sind  um  ca.  13.5  mm  Druckhöhe 

mächtiger.    Der  mittlere  Luftdruck  der  ganzen  Erdoberfläche  im  Niveau  von  415m 

rund  wäre  demnach  741  m.     In  diesen  Zahlen  stecken  aber  die  Fehler,  welche  den 

obigen  Annahmen  der  mittleren  Landhöhen  anhaften.  <) 


Drittes  Kapitel. 

Die  tägliche  und  die  jährliche  Periode  des  Laftdrackes. 
I.  Die  tägliche  Luftdruclcecliwanlcung. 

A.  Besehreibang  der  Erscheinung. 

Kein  anderes  meteorologisches  Element  hat  eine  so  regelmässige  tägliche  Periode 
wie  der  Luftdruck.  Und  zwar  trotzdem  die  Amplituden  dieser  täglichen  Schwankung 
relativ  klein  sind,  und  von  2 — 3  mm  in  den  Tropen  bis  zu  wenigen  Zehntelmillimetem 
unter  60^  Breite  abnehmen.  Dabei  ist  die  tägliche  Periode  eine  doppelte,  der  Luft- 
druck erreicht  zweimal  täglich  ein  Maximum  und  zweimal  ein  Minimum,  und  die  beiden 
Maxima  und  Minima  sind  dort,  wo  die  tägliche  Luftdruckschwankung  am  unge- 
störtesten auftritt,  einander  ziemlich  gleich.  Das  ist  sehr  verschieden  von  dem  täg- 
lichen Gange  der  anderen  meteorologischen  Elemente,  erinnert  dagegen  unwillkürlich 
an  die  Ebbe  und  Flut  des  Meeres,  weshalb  man  auch  von  atmosphärischen  Gezeiten 
gesprochen  hat.  Ein  plinzipieller  Unterschied  besteht  aber  trotz  der  Übereinstimmung 
der  Form  zwischen  den  beiden  Perioden  darin,  dass  i.  die  „atmosphärische  Ebbe  und 
Flnt^  der  Sonne  folgt,  sich  nach  der  wahren  Ortszeit  richtet,  und  dass  2.  kein  Mond- 
einfluss  bei  derselben  zu  bemerken  ist.  Sie  kann  deshalb  auch  keine  Gravitations- 
erscheinung sein,  weil  dann  auch  eine  Mondperiode  vorhanden  sein  würde,  die  viel 
stärker  auftreten  müsste  als  jene,  welche  dem  Sonnentag  folgt. 

Es  ist  über  200  Jahre  her,  dass  man,  natürlich  in  den  Tropen,  die  tiigliche  Barometer- 
schwankung zuerst  bemerkt  hat  und  zwar  zu  Gor^e  in  Senegambieu  (1682)  und  zu  Batavia  und 
Pondichery  (um  1690).  Die  ersten  bestimmten  Angaben  über  die  tägliche  Variation  des  Barometers 
machte  aber  ein  Beobachter  in  Holländisch-Guyana  (1722).  Er  schreibt  aus  Surinam  (1722):  ,Daa 
Barometer  steigt  hier  alle  Tage  regelmässig  gegen  9  bis  11h  morgens  ungefähr,  hierauf  geht  es 
wieder  herab  bis  2  oder  3  h  nachmittags  und  kehrt  dann  wieder  zu  seiner  früheren  Höhe  zurück." 
Der  erste,  der  auch  die  nächtliche  Schwankung  des  Barometers  beobachtet  hat,  scheint  der  be- 
rühmte Botaniker  C.  Mutis  in  Bogota  gewesen  zu  sein.  Bei  seinen  1761  begonnenen  Barometer- 
beobachtungen fand  er,  dass  der  Luftdruck  nach  dem  Abendmaximum,  ca.  um  11h,  wieder  fällt  und 
um  3  oder  4h  morgens  seinen  tiefsten  Stand  erreicht.  Auch  Chiminello  in  Padua  (1778/80) 
hat  schon  die  täglichen  Extreme  um  10  h  morgens  und  11h  abends  und  5  h  morgens  und  abends 
gefunden  (Ephem.  Soc.  Met.  Pal.  Anno  1784.  S.  230  etc.).  So  waren  also  die  beiden  Minima  um  3 
oder  4  h  nachmittags  und  nachts,  und  die  beiden  Maxima  um  9  bis  10 h  vormittags  und  abends 
fcHtgestellt.') 


1)  Met.  Z.  1902.     S.  267—268. 

2)  G.  deLamanon,  einer  der  wissenschaftlichen  Begleiter  der  Expedition  von  LaP^rouse 
1785/1788,  hat,  den  Anweisungen  der  Akademie  entsprechend,  um  einem  etwaigen  Einfluss  des 
Mondes  auf  die  Atmosphäre  nachzuforschen,  drei  volle  Tage  hindurch  auf  dem  Ozean  zwischen 
1®  nördl.  und  l'/i'^südl.  Br.  stündliche  Barometerablesungen  gemacht  (1785  Ende  September,  über 
welche  er   an  den  Sekretär   der  Akademie  Condorcet  berichtet:    -Das  Resultat  scheint  ausser- 
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Eine  bestimmtere  Vorstellung  von  dem  Verlaufe  der  täglichen  Barometerschwan- 
kung geben  die  folgenden  Zahlen  und  Diagramme. 

Tägliche  Barometerschwankung  in  Abweichungen  vom  Tagesmittel. 


Mitt. 


.42     —.27     —.74* 


.07 


-.48     —.64* 


-.05 


-.05 


8  10         Mittg.  2  4 

Äquatorittlregion.     Grosser  Ozean,  472°  Br. 
.94        1.07  .23      —1.00    -1.30*    - 

33 »/i®  Breite  über  den  Ozeanen. 
.49  .69  .39        —.13      —.40*    - 

S.  Martin  de  Hinx,  43V2^ 


10      Mittel 


-.55        .27 


-.27        .10 


.27     —.02     —.27*     —.11 


.20 


.11 


.03 


-.06*  —.07  0.4 
Der  tägliche  Barometergang 
besteht  aus  einer  Doppelwelle 
mit  Wellenscheitelu  um  9  — 10^ 
morgens  und  abends  und  Wellen- 
thälem,  deren  tiefste  Senken  um 
3  bis  4^  morgens  und  abends  ein- 
treten. Diese  Eintrittszeiten  der 
Extreme,  die  sog.  „Wende- 
stunden" desBarometei-s,  bleiben 
vom  Äquator  bis  gegen  60 "  Breite 
hinauf,  wenigstens  in  den  Jahres- 
mitteln, überall  nahezu  dieselben, 
während  die  Abstände  zwischen 
Wellenberg  und  Wellenthal,  die 
Amplituden  der  täglichen  Baro- 
meterschwankung, anfangs  lang- 
sam, dann  ziemlich  rasch  an 
Grösse  abnehmen.  *) 


J5  .04        —.34 

Upsala,  59052'. 
.16  .07         —.09 


-.47*    —.21 


-.17*    —.13 


.15 


.01 


.28 


.41 


•10 


.64 


.33 


.24 


.09 


Fig.  11. 


:i?'^* 


Täglicher  Gang  des  Barometers,  vom  Äquator  bis  50®  Breite. 


ordentlich  seltsam  zu  sein.  Das  Barometer  steigt  allmählich  während  G  Stunden  und  dann  fällt 
es  wieder  ebenso  lang.  —  Die  Grösse  dieser  Ebbe  und  Flut  der  Luft  am  Äquator  beträgt  ca.  1  Linie 
oder  0.1  ZoU  engl.  (27s  mm),  was  einer  Luftwelle  von  100  Fuss  (32'/«  m)  Höhe  entspricht,  während 
die  Ebbe  und  Flut  des  Ozeans  nach  Bernoulli  nur  7  Fuss  (2,3  ra)  beträgt.*  (Monthly  Weather 
Review..  Oct.  1898.  p.  463.)  —  Über  die  Entdeckung  der  täglichen  Periode  des  Barometerstandes 
s.  E.  Schmid:  Lehrbuch  der  Meteorologie.  S.  839.  Die  erste  voUständige  Behandlung  der  Er- 
scheinung rührt  von  Hallström  her.  Pogg.  Annalen:  B.  8.  S.  131  etc.  —  Eine  populäre  Dar- 
stellung der  Erscheinung  habe  ich  veröffentlicht  in  .Himmel  und  Erde"  unter  dem  Titel:  Ebbe 
und  Flut  in  dem  Luftmeer  der  Erde.     Berlin  1894.     (Auch  separat.) 

II  Kykatchew  hat  auf  ein  allerdings  sehr  kleines  drittes  nächtliches  Maximum  des  Luft- 
druckes inij Winter,  namentlich  im  Januar,  aufmerksam  gemacht,  das  tiberall  in  der  ge- 
mässigten iZone,  namentlich  zwischen  40  und  45®  auftritt,  in  den  Tropen  aber  verschwindet.  Der 
Luftdruck  sinkt  zuerst  nach  dem  Abendmaximum  etwas,  steigt  aber  dann  wieder  um  einige 
Hundertel  Millimeter,  bevor  er  das  normale  Sinken  zum  Morgenminimum  fortsetzt.  Bull.  d.  Peters- 
burger Akad.  XXIV.  Mai  1877.  Zeitschrift  f.  Met.  XH.  S.  430;  XHL  S.  106;  XX.  S.  144. 
Hann,  Denkschriften  der  Wiener  Akad.  B.  LIX.  1892.  S.  49  etc.  Änderungen  des  Barometers 
gegen  den  Stand  0.00  um  Mittemacht  in  den  darauf  folgenden  Stunden.  Tokio  (Januar):  0.00, 
0.06,  —0.05,  —0.06  (Jahr  für  Jahr  ausgesprochen);  Irkutsk  (Dezember  und  Januar):  0.00,  —0.04, 
—O.Ol,  0.04,  —0.06,  —0.09.  Auch  in  England  regehnässig  Jahr  für  Jahr  auftretend.  Siehe 
R.  H.  Curtis  in  Quart.  Met.  Journal.    Vol.  XXVL  S.  1.  (Jan.  1900.) 
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Man  bemerkt  in  den  obigen  Zahlen  (Abweichungen  Tom  Tagesmittel),  wie  in  den  Kurven 
(Fig.  11),  d&SH  die  beiden  täglichen  Luftdruckwellen  nicht  ganz  symmetrisch  sind,  am  meisten  noch 
über  den  Ozeanen  und  auf  Inseln.  Die  Tagesschwaukung  ist  (fast)  überall  geösser  ala  die  Nacht- 
Schwankung  (an  der  Erdoberfläche).  Das  Nachmittagsminimum  ist  tiefer  als  jenes  am  frühen 
Morgen  und  das  Yormlttagsmaximum  zumeist  höher  als  das  Abeudmaximum.  Als  Mass  der  täg- 
lichen Schwankung,  als  Amplitude  der  täglichen  Barometeroscillation,  kann  man  mit  Eämtz  das 
Mittel  auH  den  Amplituden  der  Nacht-  und  Tageäschwankung  nehmen,  somit:  Äquatorialer  Paci- 
fischer  Ozean:  Nachtschwankung  l.Oy,,  Tagesschwankung  2:M ,  Mittel  2.00;  Ozean  33';*®  (0.92 
(+ 1.09):  2  =  1.00;  S.  Martin  de  Hiux  (Landes,  Südwestfrankreich) :  (0.68  +  0.82)12  =  0.75 
Upsala:  (0.17 -f- 0.33) :  2  =  0.25.  Diese  mittleren  Amplituden  fallen  natürlich  etwas  grösser  aus 
wenn  man  sie  aus  stündlichen  Beobachtungen  ermittelt.  Zweckmässiger  und  theoretisch  richtiger 
ist  es,  als  Mass  der  Grösse  der  Schwankung  das  Mittel  der  Abweichungen  der  Stundenmittel  vom 
Tagesmittel  (ohne  Kücksicht  auf  die  Vorzeichen)  zu  nehmen.  Dieses  Mittel,  die  mittlere  Ordinate 
der  Tageskurve,  rci)räsentiert  gewissermassen  deren  Flächeninhalt.  Man  findet  dasselbe  in  der  vor 
ausgegangenen  Tabelle  rechts  in  der  letzten  Kolumne. 

Während  die  Phasenzeiten  der  täglichen  Barometerschwankung ,  von  lokalen 
Störungen  abgesehen,  auch  in  mittleren  und  höheren  Breiten  ziemlich  konstant  bleiben 
nehmen  die  Amplituden  mit  der  geographischen  Breite  ab.  Die  Abnahme  der  direkt 
beobachteten  Amplituden  erfolgt  aber  nur  in  niedrigen  Breiten  recht  regelmässig,  in 
höheren  Breiten  maskieren  bedeutende  lokale  Störungen  diese  Abnahme  und  lassen  sie 
ganz  unregelmässig  erscheinen. 

1.  Einfluss  der  Jahreszeiten  auf  die  tägliche  Barometerschwankung 
In  den  Tropen  bis  über  die  Wendekreise  hinaus  beeinflussen  die  Regenzeiten  die  täg- 
liche Oscillation  in  der  Weise,  dass  die  Amplituden  kleiner  werden,  während  die  Wende- 
tunden  so  gut  wie  unverändert  bleiben.  In  mittleren  und  höheren  Breiten  nimmt 
vom  Winter  zum  Sommer  die  Tagesschwankung  zu  und  die  Wendestunden  rücken 
auseinander,  während  die  Nachtschwankung  auf  dem  Festlande  kleiner  wird  oder 
fast  ganz  verschwindet. 

Elemente  des  täglichen  Barometerganges  in  Wien  48<^  12'  N 

Wendestunden  und  Extreme. 

Vormittags  Nachmittags  Vonnittags  Nachmittags 

Min.         Max.  Min.         Max.  Min.         Max.  Min.         Max 

Dez.  u.  Jan.     6^  \0^  2^  10»»  —.32         .43  —.31  .32 

Juni  u.  Juli     4  8  5  Mittn.  .03         .50  — .70  .19 

Jahr  4  10  5  II  —.10  .47  —.47  .21 

In  Wien  sinkt  im  Juni  und  Juli  der  Luftdruck  beim  Morgenniinimum  gar  nicht  mehr  unter 
das  Tagesmittel.  Diese  Abscliwächung  des  nächtlichen  Minimums  im  Sommer  ist  für  kontinentale 
Orte  charakteristisch.  Dafür  nimmt  das  Nachmittagsniinimum  bedeutend  zu.  Zugleich  weicht  das 
Morgenmaximum  gegen  Sonnenaufgang  zurück,  während  sich  das  Nach  mit  tagsminimum  verspätet, 
so  dass  diese  beiden  Kxtreme  nun  9  Stunden  auseiuandcrliegen,  statt  nur  vier  wie  im  Winter.  Das 
Abendmaximum  verspätet  sich  ebenfalls  stärker  auf  dem  Kontinent  als  in  Meeresnähe.  Die  mittleren 
Amplituden  ändern  .sich  dabei  sehr  wenig:  Winter  0.67,  Sommer  0.08,  Jahr  0.61. 

2.  Einfluss  der  Lage,  a)  Täglicher  Gang  des  Barometers  auf  Inseln 
und  an  Küsten  gegenüber  jenem  im  Innern  des  Landes.  Der  Einfluss  der  Örtlich- 
keit, Lage  an  der  Küste  oder  im  Inlande,  macht  sich  bei  dem  dominierenden  Ein- 
fluss der  geographischen  Breite  in  den  Tropen  wenig  bemerkbar,  wird  aber  immer 
erheblicher  mit  zunehmender  Breite  und  der  damit  verbundenen  Abnahme  der  Ampli- 
tude der  normalen  täglichen  Barometeroscillation.  Lokale  Störungen  werden  mit  zu- 
nehmender Breite  immer  einflussreicher,  und  zwar  ist  es  der  Sommer,  in  dem  die 
Störungen  am  grössten  sind. 
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Den  Kinfluss  zunehmender  Kontinentalitüt  zeigen  die  folgenden  Beispiele: 

Täglicher  Barometergang  im  Juni  in  Abweichungen  vom  Tagesmittel. 
Mitt.  2  4  6  8  10       Mittag       2  4  0  8  10 

Valentia,  westlichster  Punkt  Irlands,  ÖLO^N.,  lO.ä«  W. 
.14       —.18     —.44*     —.34     —.12         .00         .17         .16        0.07        .OH*         .14         .32 

Kew,  England,  öl.o^N.,  O.30W. 
.25  .01     —.06*         .11         .28         .21         0.4     —.20      -.41*   —.41     —.09         .27 

Irkutsk,  Ostaibirien,  52.3°  N.,  104.3»  E. 
.12  .25         .44  .70         .81         .52         .04     —.58      — .02*   —.90     —.49     —.02 

An  der  Küste  wird  besonders  im  Sommer  das  Nachmittagsminimum  des  Barometers  ebenso 
abgeschwächt,  wie  über  dem  Festlande  das  nächtliche  Minimum,  dagegen  tritt  das  Morgenminimum 
sehr  vertieft  auf,  sowie  über  dem  Lande  das  Nachmittagsminimum.  Diese  beiden  vertauschen  also 
ihre  Rollen.  Das  Charakteristische  des  täglichen  Ganges  des  Barometers  an  den  Küsten  und  auf 
Inseln  in  etwas  hölieren  Breiten  besteht  in  einem  sehr  ausgesprochenen  nächtlichen  Minimum,  da- 
gegen sehr  stark  abgeschwächten  Nachmittagsminimum.  Daneben  ist  das  Vormittagsmaximum 
wenig  entwickelt  gegenüber  dem  Abendmaximum,  und  der  Eintritt  des  ersteren  verspätet  sich  bis 
1  h  nachmittags.  Umgekehrt  tritt  dasselbe  im  Innern  des  Landes  schon  um  8  h  morgens  ein, 
5  Stunden  früher,  und  der  Betrag  desselben  übertrifft  jenen  des  Abendmaximums. 

Am  extremsten  tritt  der  Einfluss  des  Landes  (noch  verstärkt  durch  Thallage)  in  Irkutsk  auf 
Iju  Frühsommer  verschwindet  hier  der  nächtliche  Gang  vollkommen,  es  giebt  nur  ein  Maximum 
und  e  i  n  Minimum  des  Luftdruckes  im  Laufe  des  Tages,  die  tägliche  Barometerkurve  erscheint  in 
der  Form  einer  umgekehrten  Temperaturkurve  mit  verspätetem  Morgenminimura;  das  Nachmittags- 
minimum erreicht  fast  einen  Betrag  wie  in  den  Tropen. 

b)  Täglicher  Gang  InThälern  gegenüber  jenem  in  freien  Lagen  in  gleicher 
Breite.  Die  tägliche  Baroraeterkurve  von  Irkutsk  zeigt  die  Eigentümlichkeiten  der 
Thallagen  im  Sommer.  Charakteristisch  für  dieselbe  ist:  Sehr  tiefes  Nachmittags- 
minimum, nahezu  oder  ganz  unterdrücktes  nächtliches  ^linimum,  früher  Eintritt  und 
Verstärkung  des  Vormittagsmaximums,  verspäteter  Eintritt  des  Abendmaximums,  das 
zugleich  wenig  zur  Geltung  kommt  oder  ganz  verschwindet.  Selbst  im  Jahresmittel 
ist  dieser  stark  dominierende  Einfluss  des  Sommers  noch  zu  erkennen  —  im  Winter 
ist  der  tägliche  Gang  ziemlich  normal. 

In  den  folgenden  Beispielen  ist  eine  Thalstation,  Klagenfurt,  zwischen  zwei  in  nahe  gleichen 
Breiten  liegenden  Stationen  eingestellt,  von  denen  die  erste  Insellage  hat,  die  andere  auf  einer  grossen 
Ebene  im  Innern  des  Landes  liegt.  Die  vierte  Station  Bozen,  Thallage,  ist  noch  extremer  als 
Klagen  fürt. 

Täglicher  Gang  des  Luftdruckes. 
Mitt.  2  4  6  8  10       Mittag       2  4  0  8  10  Mitte 

Jersey,  49.2° N.,  2.1»  W.  Jahr. 
.11       —.14     —.32*     —.21       .14  .35         .20       —.11     —.24*     —.12        .10        .21  .18 

Klagenfurt,  40.5"  N.,  14.3"  E.     Jahr. 
.32  .31         .32  .42       .49  33     —.12       —.63     —.83*     —.60    —.17         .20  .40 

Kalocsa,  46.5°  N.,  lO-O^E.     Jahr. 
.13  .08     —.06*     —.01       .27  .39         .25       —.22     —.44*     —.35    —.11         .07  .20 

Bozen,  46.5°  N.,  ILS^E.     Sommer. 
M  .76         .87        1.19     1.23  .65     —.27     —1.22  —1.75*  —1.62     —.68         .24  .92 

Jersey  und  Kalocsa  unterscheiden  sich  relativ  wenig,  auf  Jersey  ist  das  Morgenminimum 
tiefer,  das  Nachmittagsminimum  um  die  Iliüfte  kleiner,  auch  darin  ist  der  kontinentale  Charakter 
Yon  Kalocsa  ausgeprägt,  dass  das  Abendmaximum  erst  um  Mitternacht  eintritt. 

Aber  wie  sehr  verschieden  ist  der  Barometergang  in  dem  unter  gleicher  Breite  liegenden 
Klagenfurt  und  namentlich  in  Bozen,  das  in  einem  tief  eingeschnittenen,  sehr  warmen  Ge- 
birgsthale  liegt.  Selbst  Im  Jahresmittel  ist  in  B  0  z  e  n  nur  ein  Maximum  und  ein  Minimum  im  Laufe  des 
Tages  bemerkbar  (das  Nachtminimum  kaum  angedeutet)  und  die  Amplitude  ist  eine  tropische,  2.3  mm. 
Noch  mehr  ist  dies  im  Sommer  der  Fall,  die  Amplitude  beträgt  dann  3.0  mm!    Selbst  in  den  Tropen 
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ist  dies  selten.  Das  Morgenmaximum  tritt  schon  um  8  h  (in  den  Stundenmitteln  schon  um  7  h) 
ein.  Die  tägliche  Barometerkurve  von  Bozen  ist  die  eingeschlossener,  grösserer,  stark  erwärmter 
Thalkessel ;  auch  Klagenfurt  zeigt  dasselbe,  nur  weniger  extrem  < Amplitude  im  Juli  2.0  mm).  In 
Holchen  Thälem  scheint  die  doppelte  tägliche  Schwankung  verloren  gegangen  zu  sein.  Dass  Wirkungen 
der  täglichen  Wärmeschwankung  dabei  im  Spiele  sind,  ist  unverkennbar. 

c)  Täglicher  Gang  des  Barometers  an  Bergabhängen  und  auf 
Berggipfeln.  Der  tägliche  Barometergang  auf  Berggipfeln  zeigt  gegenüber  jenem 
der  benachbarten  Niederung  ganz  dieselben  Unterschiede,  wie  die  Eüstenstationen 
gegenüber  den  Orten  im  Innern  des  Landes.  Das  Morgenminimum  ist  sehr  tief,  das 
Nachmittagsminimum  abgeschwächt,  und  zwar  beides  zunehmend  mit  der  relativen 
Höhe.  Die  Wendestunden  bleiben  aber  in  den  Tropen  ungeändert  bis  zu  sehr 
grossen  Höhen. 

Mittlerer  täglicher  Barometergang. 
Mitt.       2  4  6  8         10     Mittag     2  4  6  8  10      Mittel 

Madras,  13'>4'N.,  77.9«E.     7  m. 
.45    —.29    —.57*    —.02     1.15     1.49       .57     —.82    —1.56*    —1.13    —.04      .78      .75 

Dodabetta  Peak,  11«»24'N.,  76.80E.  2631mm. 
.12  —.55  — .82»  —.34  .52  1.02  .55  —.29  —.62*  —.34  .22  .64  .48 
In  höheren  Breiten  aber,  wo  der  normale  tägliche  Barometergang  mit  viel 
kleineren  Amplituden  auftritt,  erscheint  derselbe  auf  den  Berggipfeln  schon  sehr  ver- 
ändert. Auf  den  Faulhorn  z.  B.,  welches  fast  die  gleiche  Seehöhe  wie  der  Dodabetta- 
gipfel  in  Südindien  hat  (2673  m),  tritt  das  Vormittagsmaximum  erst  um  I*»  nach- 
mittags ein  und  das  Nachmittagsminimum  erst  um  5''  und  geht  auch  nicht  mehr  unter 
das  Tagesraittel  hinab  (Abweichung  -f  0.13). 

Die  Abänderung  des  täglichen  Baromet^rganges  mit  zunehmender  Seehöhe  zeigt  folgende 
kleine  Tabelle: 

l)a.4  Morgenminimum  und  Morgenmaximum  des  Barometers  in  verschiedenen  Seehöhen  bß  Sommer. 
Zell  a.  S.  [     ^^^^^    j    g^g\^n  !  Schafberg '      Obir  Säntis    i  Sonnblick 

Seehöhe         |   770  ■  1180  .  1600  |  1780  '■    2040  .  2500  :  3100 

Morgenminimum  (4 — 5  h  a  m  überall) 

Betrag  in  mm  1     0.36  0.02     ;  — 0.32  j  —0.35     — 0.38  \  —0.44  |  —0.50 

Morgenmaximum 

Eintrittszeit  7hara        9  ha      lO'/shal    11  ha      Mittag     Ihpm       3hp 

Betrag  in  mm  '     0.54  0.14  0.07     |     0.19  0.24         u.l7     '     0.22 

Xachmittagsminimum 
Eintrittszeit  4''  4"  4"  5"  6"  b\l'i^  6" 

Betrag  —.92    ,    —.51    :    —.11     '    —.09       —.12  .07      |      .12 

In  unseren  Breiten  (46 — 47")  ist  demnach  auf  höheren  Bergen  der  tägliche  Gang  des  Baro- 
meters ganz  verändert  und  fast  niclit  mehr  zu  erkennen.  Das  Barometer  steht  bei  Nacht  unter 
dem  Mittel,  bei  Tage  über  dem  Mittel,  die  Luftdruckkurve  wird  der  Temperaturkurve  ähnlich. 
Da«  nächtliche  Minimum  nimmt  anfangs  mit  der  Höhe  zu,  später  wieder  ab,  weil  ja  die  Baro- 
meterschwankungen überhaupt  im  Verhältnis  des  Luftdruckes  mit  der  Höhe  abnehmen.  Das  Nach- 
mittaffsminimum  verschwindet  allmählich  fast  ganz.  Nur  das  Abendmaximum  behauptet 
in  allen  Höhen  bis  zu  4km  ziemlich  genau  seine  Laee  und  seine  Grösse. 

3.  Einfluss  der  Witterung  auf  den  täglichen  Barometergang. 
Die  Regelmässigkeit,  mit  welcher  in  den  Tropen  die  tägliche  Barometei-schwankung 
unter  allen  Witterungs Verhältnissen  vor  sich  gelit,  hat  für  den  K eisenden,  der  aus 
höheren  Breiten  in  die  Tropen  kommt,  stets  etwas  Überraschendes.    Die  Regen-  und 
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Gewitterstürme  stören  den  täglichen  Gang  des  Barometers  zwischen  den  Wendekreisen 
nicht,  nur  die  selten  auftretenden  Wirbelsttirme,  weshalb  eine  erhebliche  Störung 
im  täglichen  Barometergang  auf  das  Herannahen  oder  den  seitlichen  Vorübergang 
eines  solchen  aufmerksam  macht. 

Diese  Regelmässigkeit  des  täglichen  Barometerganges  fällt  namentlich  bei  Be- 
trachtung der  Registrierungen  der  Barographen  in  den  Tropen  in  die  Augen.  Jeden 
Tag  zeichnen  dieselben  die  zwei  Doppelwellen;  nur  deren  allgemeines  Niveau  hebt 
oder  senkt  sich. 

In  höheren  Breiten  kommt  der  tägliche  Gang  des  Barometers,  wenige  ruhige 
Sommertage  ausgenommen,  nur  mehr  in  den  Stundenmitteln  ganzer  Monate  regel- 
mässig zum  Vorschein.  Doch  gleichen  sich  dieselben  Monate  in  verschiedenen  Jahren 
nicht  ganz,  der  Barometergang  derselben  Jahreszeit  ist  in  verschiedenen  Jahr- 
gängen ein  anderer,  je  nachdem  die  Witterung  heiter  oder  trüb  und  regnerisch  war. 
Lamont  hat  zuerst  auf  diese  Unterschiede  aufmerksam  gemacht,  die  sich  für  die 
Theorie  als  von  Wichtigkeit  erwiesen  haben.  Er  berechnete  für  München  den  täg- 
lichen Gang  für  ganz  heitere  und  ganz  trübe  Tage  und  wies  jene  charakteristischen 
Unterschiede  nach,  die  er  für  seine  Anschauung  von  der  Natur  des  täglichen  Baro- 
meterganges verwertete.  ^) 

Die    folgenden  Daten    für   den  täglichen  Gang   des  Barometers  an  ganz  heiteren  und  ganz 
trüben  Tagen  zu  Zürich  mögen  eine  Vorstellung  der  charakteristischen  Unterschiede  geben.*) 
Täglicher  Gang  des  Barometers  im  Sommer  zu  Zürich. 
Mitt.         2  4  6  8  10       Mittag  2  4  6 

Heiter        .12         .06*       .08         .40         .61         .54         .15       —.32       —.62       — .71* 
Trüb  .34         .07     — .22*   —.15         .05         .15         .08       —.27       —.29*     —.22 

Bei  heiterem  Wetter  ist  das  Vormittagsmaximum 
viel  stärker  entwickelt  als  das  Abendmaximum,  bei 
trübem  Wetter  verhält  es  sich  umgekehrt  (das  Vor- 
mittagsmaximum ist  dann  in  Zürich  viermal  kleiner 
als  bei  heiterem  Wetter  I).  Der  tägliche  Gang  bei 
heiterem  Wetter  entspricht  jenem  im  In  lande  (s. 
Kew),  der  bei  trübem  Wetter  jenem  an  den  Küsten 
(Valentia  s.  S.  181). 

Die  Figur  12  lässt  die  charakteristischen  Unter- 
schiede sehr  deutlich  hervortreten. 

Dies  sind  die  wichtigsten  Typen  der  täg- 
lichen Barometerschwankung. 

B.   Die   ErklttmngKTersuehe   der   tUgliehen   Baro- 

Täglicher  Gang  des  Barometers  an  ganz 
Dass  die  tägliche  Barometerschwankung  mit    heiteren  Tagen  (voll  ausgezogene  Kurve» 
der  täglichen  Erwärmung  der  Atmosphäre  im  Zu-  ^"^  ^^  s»^^  trüben  Tagen  igestrichelti' 
pammenliange  stehe,  erscheint  beim  Studium  der  Ei-  ^"'^®^  zu  Z  ü  r  i  c  h. 

genschaften  dieser  Erscheinung  sogleich  als  sehr  wahrscheinlich.  Aber  die  tägliche  Tempera- 
turperiode in  der  Atmosphäre  ist  eine  einfache,  jene  des  Luftdruckes  eine  doppelte.  Die  Er- 
klärung des  Nachmittagsminimums  würde  natürlich  keine  Schwierigkeiten  machen,  dagegen 

1)  Pogg.  Annalen.  (^XIV.  pag.  281.  Sitzungsberichte  der  Münchener  Akademie  1862.  1. 
Lamont,  t-ber  die  tägliche  Oscillation  des  Barometers.     S.  121. 

2)  Hann,  Der  tägliche  Gang  des  Barometers  an  heiteren  und  trüben  Tagen.  Sitzungsbe- 
richte der  Wiener  Akad.     B.  CIV.     Juni  1895     S.  505—564. 
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ist   die  Ursache   des   nächtlichen   Minimums   und   des  Eintretens  des  Maximums  um 
9^  bis  10''  vormittags  zunächst  rätselhaft.    Wie  eine  tägliche  Barometerkurve  aus- 
sehen sollte,  welche  eine  reine  Wirkung  der  täglichen  Temperaturperiode  ist,  das  zeigt 
uns  die  tägliche  Luftdruckschwankung  in  den  Thälern  (Bozen).   Das  ist  ein  typischer 
Temperatureffekt.    Würde  die  Luftdruckkurve  auch  in  der  flachen  Niederung  überall 
auch  nur   ähnlich   aussehen,    so  könnte  man  sie  so  erklären:    Über  den  zumeist  er- 
wärmten Meridianen   fliesst   in   der  Höhe  die  Luft  ab  und  sammelt  sich,  den  Druck 
steigernd,    rechts  und  links   davon  über  den  schon  wieder  erkalteten  und  den  noch 
nicht  erwärmten  Meridianen  an.    Somit  erscheint  das  Nachmittagsminimum  im  Rahmen 
zweier  Maxima  des  Druckes,  zwischen  welchen  man  noch  ein  kleines  relatives  (nicht 
reelles)  Minimum  herausfinden  kann.     Das  war  auch   die  Erklärung   von  Eamond. 
Kämtz    eignete    sich    dieselbe   an,    wobei   er  freilich    nicht  unterlässt,    auf   einige 
Schwierigkeiten,    die   derselben  entgegenstehen,  hinzuweisen.     Renou^)  hält  in  der 
That  das  nächtliche  Minimum  nur  für  ein  relatives,  hervorgebracht  durch  die  Druck- 
steigerung zu  beiden  Seiten  des  am  stärksten  erwärmten  Meridians,  die  kleine  Senkung 
unter  das  Tagesmittel  (zu  Paris  nämlich!)  ist  nach  ihm  eine  Folge  der  Taubildung, 
der   nächtlichen  Kondensation   des  Wasserdampfes   (womit   eine   kleine  Abnahme   des 
Druckes  eintritt  *)). 

Auf  die  Erklärung,  welche  W.  Dove  von  dem  täglichen  Barometergang  ge- 
geben hat,  braucht  nicht  eingegangen  zu  werden,  da  sie  auf  der  Berechnung  des  sog. 
Druckes  der  trockenen  Luft  beruht,  welche  später  als  irrtümlich  nachgewiesen  werden 
wird.  Von  grösserem  theoretischen  Interesse  ist  die  Erklärung  des  Morgenmaximums 
von  Espy  (1840),  Davies  (1859)  und  Kreil  (1861),  welche  später  H.  Blanford 
wieder  aufgenommen  und  durch  seine  reichen  meteorologischen  Kenntnisse  zu  stützen 
versucht  hat. 

Das  Prinzip  dieser  Erklärung  beruht  darauf,  dass  das  Barometer  nicht  immer  das  Gewicht 
der  Atmosphäre  allein  angiebt,  sondern  auch  als  Manometer  wirkt,  wenn  eine  rasche  Druck- 
Steigerung  stattfindet,  die  sich  nicht  rasch  genug  durch  die  ganze  Höhe  der  Atmosphäre  fortpflanzen 
kann.  Eine  solche  tritt  nach  den  Genannten  ein  am  Vormittag  zur  Zeit  der  raschesten  Temperatur- 
zunahme. Das  vormittagige  lSaroraeterma:ximum  stellt  sich  durchschnittlich  eine  halbe  bis  eine 
Stunde  und  darüber  nach  der  Zeit  der  raschesten  Wärmezunahme  der  unteren  Luftschichten  ein. 
Es  ist  der  Keaktionsdruck  der  sich  rasch  ausdehnenden  Luft.  Lamont  hatte  gegen  diese  Ansieht 
schon  eingewendet,  dans  die  Atmosphäre  sich  ja  frei  nach  oben  ausdehnen  könne,  dieser  Reaktions- 
druck also  unmerklich  ausfallen  müsste.  Blanford  wendet  dagegen  ein,  dass  die  sehr  kalten 
oberen  Schichten  von  grosser  Dicke  wie  eine  feste  Umhüllung  wirken  müssten,  so  dass  die  durch 
den  Zuwachs  der  Spannung  entstehende  Welle  elastischer  Kompression  nur  langsam  nach  oben 
sich  fortpflanzen   könne. 

Das  Abendmaximum  erklärt  Blanford  ähnlich  wie  Kreil  durch  die  Hemmung,  welche  die 
niedersinkende  Bewegung  der  Atmosphäre  bei  der  Abkühlung  imd  Kontraktion  am  Abend  zwischen 
7  h  und  10  h  erfährt.  Die  Abnahme  der  Bewölkung  und  der  Regenmenge,  welche  überall  am  Abend 
eintritt,  und  auf  eine  Kompression  und  dynamische  Erwärmung  der  Atmosphäre  im  Wolkenniveau 
hindeutet,  scheint  dafür  zu  sprechen. 

Alle  diese  Erklärungen  erweisen  sich  als  unhaltbar,  sobald  man  die  Erscheinung 
der  täglichen  Barometeroscillation  in  ihrem  Auftreten  auf  der  ganzen  Erdoberfläche 
betrachtet.  Der  Fehler,  in  den  alle  oben  genannten  Autoren  verfallen  sind,  lag  darin, 
dass  sie  die  Erscheinung  immer  nur  in  ihrem  Auftreten  an  bestimmten  wenigen  Orten 
untersucht   und  zur  Prüfune:   ihrer   Theorien  herbeigezogen  haben.     Die  erwähnten 

1)  Zeitschrift  f.  Met.     B.  XI  1878.     S.  304. 
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Erklärungsversuche  würden  sich  sogleich  in  ihrer  Schwäche  gezeigt  haben,  wenn  ver- 
sucht worden  wäre,  die  tägliche  Barometerschwankung  als  terrestrisches  Phänomen 
aufzufassen. 

Das  Unzutreffende  der  obigen  Erklärungen  kann  hier  nur  an  ein  paar  Beispielen  er- 
läutert werden.  Dass  das  nächtliche  Minimum  ein  reelles  Minimum  ist,  für  das  eine  besondere 
IVsache  gesucht  werden  muss,  und  dass  es  nicht  bloss  so  zu  sagen  ein  Luftdruck- „Thal *^  zwischen 
den  beiden  Barometermazimis  ist,  etwa  noch  durch  den  TaufaU  yerstärkt  (Renou),  zeigen  die 
Beobachtungen  auf  den  offenen  Ozeanen.  Bas  nächtliche  Minimum  ist  hier  sehr  erheblich 
und  giebt  dem  Nahmittagsminimum  wenig  nach,  ja  übertrifft  dasselbe  noch  mit  zunehmender  Breite. 


Offener  Ozean. 

Minimum            i            Maximum               Mittlere  i 
4ham    1    4hpm    j    Oham       lOhpm    AmpUtude 

Mittlere 
Ordinate 

Äquatorial-R.       — 0.74      — 1.30        l.oS 
100  Breite           —0.68     — 0.9S  i     0.89 
33Vi"  „                —0.64      —0.40  1      0.69 

Dagegen  Nukuss,   Steppen  von 

U.89            2.0 
0.75             t.S 
0.28            1.0 

West-Turkestan. 

0.64 
0.54 
0.34 

42 V2^  „  !  —0.21  1  —0.48  j     0.71      |     0.09     \      0.7       \     0.28 

Die  Annahme  von  Blanford  und  Anderen,  das8  das  Vormittagsmaximum  ein  Keaktions- 
dmck  sei  infolge  rascher  Steigerung  der  Temperatur  und  Ausdehnung  der  Luft,  wird  desgleichen 
hinfällig  bei  Betrachtung  der  Grösse  des  Vormittagsmaximums  über  dem  Ozean.  Die  stündliche 
maximale  Wärmezunahme  ist  hier  kaum  0.2°  pro  Stunde  (ganze  Tagesschwankung  auch  nur  1.5*^), 
und  doch  ist  das  Vormittagsmaxim  um  daselbst  grösser  als  auf  der  Ebene  bei  Nukuss,  wo  die 
rascheste  Wärmezunahme  (8 — 9h)  2.1°  beträgt,  also  zehnmal  grösser  ist;  die  ganze  Amplitude  ist 
zu  Nukuss  bei  einer  mittleren  Tagesschwankung  von  12^  nur  0.7  mm,  dagegen  über  dem  Ozean 
bei  1®  Tagesschwankung  2  mm.  Von  einer  iiumittelbaren  Beziehung  der  Erwärmung  der  unteren 
Schichten  der  Atmosphäre  zur  regelmässigen  täglichen  Barometerschwankung  kann  deshalb  keine 
Bede  sein. 

Es  ist  wohl  zu  beachten,  dass  die  Art  des  Auftretens  der  letzteren  über  dem  Ozean  vor  allem 
massgebend  sein  muss  für  alle  Erklärungsversuche.  Der  Grosse  Ozean  allein  nimmt  unter  10" 
nördl.  Br.  fast  die  Hälfte  des  Erdumfanges  ein  (ca.  140  Längegrade)  und  gerade  über  dem  Ozean 
(und  weiten  Fla^'hländern)  tritt  die  Erscheinung  der  doppelten  Barometerschwaukung  am  regel- 
mässigsten  auf. 
€•  Die  wahre  Natur  der  tUgliehen  Barometerschwaukung. 

Eine  eingehendere  Analyse  der  eben  geschilderten  Formen  des  Auftretens  der 
täglichen  Barometerschwankung  auf  der  Erdoberfläche  in  allen  Zonen,  an  Küsten  und 
im  Innern  des  Landes,  in  den  Thälern  sowie  auf  Berghängen  und  Berggipfeln  zwingt 
zu  dem  Schlüsse,  dass  die  tägliche  Luftdruckschwankung  eine  zuammenge- 
setzte  Erscheinung  ist,  und  der  Hauptsache  nach  aus  der  Übereinander- 
lagerungeiner  ganztägigen  und  einer  halbtägigen  Luftdruckwelle  ent- 
steht. Es  gelingt  leicht,  wie  im  Anhange  gezeigt  wird,  aus  den  beobachteten  komplexen 
täglichen  Druckschwankungen  jede  dieser  beiden  Wellen  für  sich  zu  berechnen. 

So  z.  B.  entsteht  die  beobachtete  Barometerschwankung  auf  dem  äquatorialen  grossen  Ozean 
aus  folgenden  zwei  Druckwellen,  einer  ganztägigen  a,  und  einer  halbtägigen  b. 

Synthese  des  täglichen  Barometergangs  über  den  äquatorialen  grossen  Ozean  {2\2^). 
Mittn.      2  4  6  8  10     Mittag         2  4  G  8  10 

aganztg.  .01         .15         .25         .29         .24         .13     —.01     —.15     —.25     —.29*     —.24     —.13 
b  halbtg.  .33     —.66     —.99*   —.33         .66         .99         .33     —.66     —.99*  —.33  .66         .99 

Summe     .34     —.51     —.74*   —.04         .90       1.13         .32     —.81   —1.24*  —.62  .42         .86 

Die   Addition   von   a  und  b    liefert    die    beobachtete   unsymmetrische  doppelte   tägliche 
Haan.  Meteorologie.  1 0 
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Barometerschwankung. M  Man  sieht  leicht,  dass  durch  Variationen  der  Phasenzeiten  und  Ampli- 
tuden in  der  ganztägigen  Barometerschwankung  sehr  verschiedene  Formen  der  heobachteten  Baro- 
meterschwank uiig  entstehen  können,  selbst  wenn  die  doppelte  tägliche  Oscillation  die  gleiche  bleibt, 
wie  oben  in  dem  Beispiel  Jersey  und  Klagenfurt.  Die  halbtägige  Barometerschwank uug  ist 
an  den  beiden  Orten  (unter  nahe  gleicher  Breite)  fast  genau  dieselbe,  die  ganztägige  fehlt  auf  der 
Insel  Jersey  nahezu,  hat  dagegen  in  Klagenfurt,  wie  überhaupt  in  Thälern,  eine  sehr  grosse 
Amplitude.  Letztere  entspricht,  wie  man  sieht  (b),  einer  umgekehrten  Temperaturkurve. 
Komponenten  der  täglichen  Barometerschwankung  von  Jersey  und  Klagenfurt. 
Mittn.      2  4  6  8  10     Mittag       2  4  0  8  10 

Ilalbtägige  Luftdruckschwankung.     (lemeinsam. 
a  .13     —.13     —.27*  —.13         .13         .27         .13     —.13     —.27*   —.13         .13         .27 

Ganztägige  Luftdruckschwankung  in  Klagenfurt, 
b  .23         .46         .5H         .53         .35         .07     —.23     —.46     —.58*   —.53     —.35     —.07 

a  +  h.  Druckschwankung  in  Klagenfurt. 
a  +  b  .30  .33  .31*  .40  .48  .34  —.10  —.59  —.85*  —.06  —.22  .20 
Auf  der  Insel  Jersey  wird  fast  nur  die  Druckschwankung  a  beobachtet,  die  Unterschiede 
gegen  die  Beobachtung  betragen  nur  4  bis  5  hundertstel  mm.  In  Klagenfurt  besteht,  der  nahe 
gleichen  Breite  entsprechend,  dieselbe  halbtägige  Barometerschwankung,  dazu  kommt  aber  nocli 
infolge  der  ThaUage  eine  grosse  ganztägige  Periode,  die  Summe  beider  liefert,  wie  ein  Vergleich 
mit  8.  141  zeigt,  die  beobachtete  Luftdruckschwankung  von  Klagenfurt. 

Auf  Bergabhängen  und  Berggipfeln  hat  die  ganztägige  Luftdruckschwanknng  gerade  die 
entgegengesetzten  Phasenzeiten  wie  in  den  Thälern*),  das  Minimum  tritt  am  frühen  Morgen,  das 
Maximum  am  späten  Nachmittag  ein,  die  Amplituden  derselben  nehmen  mit  der  Höhe  zu.  Die 
doppelte  Luftdruck  Schwankung  bleibt  dabei  nahezu  die  gleiche,  mit  einer  geringen  Abnahme  der 
Amplitude  entsprechend  der  Luftdnickabnahuie.  Das  Kesultat  ist  die  Vertiefung  des  Morgen- 
minimums, die  Abschwächung  des  Nachmittagsminimums,  und  zwar  zunehmend  mit  der  Höhe« 

In  ganz  ähnlicher  Weise  entsteht  der  Unterschied  zwischen  der  täglichen  Barometschwankuug 
an  den  Küsten  (Valentia)  und  jener  über  dem  Lande  (Kew).  Bei  Tag  fliesst  die  erwärmte  Luft  i  n 
der  Höhe  vom  Lande  gegen  die  See  hin  ab  (Vertiefung  des  Nachmitt^igsminimums),  umgekehrt  bei 
Nacht  in  der  Höhe  von  der  See  gegen  «las  Land  (also  Anhäufung  von  Luft  und  theilweisc  Unter- 
drückung des  nächtlichen  Luftdruckminimunis).  Der  tägliche  Barometergang  verläuft  deshalb  an  den 
Küsten  ähnlich  wie  auf  Bergen,  und  im  Inlande  ähnlich  wie  in  den  Thälern.  Schon  aus  diesen 
wenigen  Erörterungen  wird  es  begreiflich,  dass  die  ganztägige  Barometerschwankung  grosse  örtliche 
Unterschiede  aufweisen  muss,  sowohl  in  den  Phasenzeiten  (Eintritt  der  Extreme,  Wendestunden  i  als 
auch  in  den  Amplituden.  Und  so  wird  die  Mannich  faltigkeit  der  beobachteten  Barometerschwankung 
begreiflich. 

Zerlegt  mau  auf  Grund  obiger  Überlegunj^^en  die  an  den  verschiedenen  Orten  be- 
obachtete tägliche  Barometerschwankung  konsequent  in  eine  ganztägige  und  in  eine 
halbtägige  Luftdruckwelle,  so  ergeben  sich  folgende  ganz  klar  und  bestimmt  aus- 
gesprochene Resultate ; 

L  Die  halbtägige  Barometerschwankung  zeigt  in  ihrem  Auftreten  eine 
überraschende  Gesetzmässigkeit,  wie  sonst  keine  andere  meteorologische  Erscheinung. 
Verschiedene  Autoren  (La mont,  Broun)  glaubten  deshalb  die  Hypothese  eines  kos- 
mischen Ursprungs  derselben  autstellen  zu  müssen. 

Die  Eintrittszeiten  der  Extreme  (der  Wendestundeu)  sind  auf  der  ganzen  Erde 
bis  gegen  den  60.  Breitegrad  hinauf  fast  genau  dieselben  (Maxima  9  oder  10**  Vorm. 
und  Abends,  Minima  3  oder  4''  Morgens  und  Nachmittags.) 

1)  Nicht  ganz  dieselbe  wie  die  S.  189,  welche  sich  auf  eine  andere  Breite  bezieht.  Älittel 
aus  zwei  Boobachtungsreihen. 

2)  Infolge  der  Abkühlung  der  Luft  sinkt  der  Druck  in  der  Höhe  bei  Nacht  und  steigt 
am  Nachmittag  infolge  der  Erwärmung  der  Luft  unterhalb.  Wir  wollen  das  die  , Thermische 
Druckschwankung*  nennen. 
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Die  Amplituden   nehmen  gesetzmässig  mit  der  geographischen  Breite  ab,   und 

zwar  sehr  nahe  im  Verhältnis  des  Quadrates  des  Kosinus  der  geographischen  Breite. 

Amplituden  der  halbtägigen  Barometerschwankuug. ') 

Äqu.         5         10        15        20        25        30        35        40        45        50        55        60 

.98        .96       .92      .87       .81      .73      .65      .55       .46       .36       .27       .17      .09 

Höchst  bemerkenswert  ist  die  jährliche  Periode  dieser  Amplituden.  Dieselben 
erreichen  in  beiden  Hemisphären  (trotz  ihrer  entgegengesetzten  Jahreszeiten)  zu- 
gleich ihre  grössten  und  kleinsten  Werthe.  Die  Maxima  treten  ein  zu  den  Äqui- 
noktien, also  wenn  die  Sonne  am  Äquator  steht,  die  Minima  zur  Zeit  der  Solstitien. 
Aber  das  Minimum  im  Juni  ist  viel  kleiner  als  das  im  Januar. 

Mittlerer  jährlicher  Gang  der  Amplituden  der  halbtägigen  Barometerschwankung. 

Abweichungen  vom  Mittel.     Tropengürtel. 
Jan.     Febr.     März     April     Mai      Juni      Juli     Aug.     Sept.     Okt.     Nov.     Dez. 
.01         .03         .05         .04     —.02  —.08* —.08* —.04      .02        .04       .03       .01* 

Die  Amplituden  sind  auf  der  ganzen  Erde  im  Perihelium  etwas  grösser  als  im 
Aphelium.^)  Die  jährliche  Periode  ist  also  unabhängig  von  den  irdischen  Jahres- 
zeiten  und   lichtet   sieh    nach   der  Stellung  der  Erde  als  Planet  gegen  die  Sonne. 

Sowohl  die  Phasenzeiten  wie  die  Amplituden  der  doppelten  täglichen  Barometer- 
schwankung werden  von  den  Jahreszeiten  kaum  beeinflusst,  ebenso  wenig  von  der 
Witterung,  ob  heiter,  heiss  mit  grossen  Temperaturschwankungen  oder  trüb,  kalt,  mit 
kleiner  täglicher  Wärmeänderung. 

II.  Die  ganztägige  Barometerschwankung  zeigt  dagegen  in  ihrem  Auftreten 
keine  Regelmässigkeit,  sie  erweist  sich  als  ganz  local  bedingt.  Witterung  und  Jahres- 
zeiten ändern  in  hohem  Masse  ihre  Phasenzeiten  und  Amplituden.  So  tritt  z.  B.  in 
Zürich  bei  heiterem  Wetter  das  Maximum  der  ganztägigen  Luftdruck  Schwankung 
()*^  Morgens  ein  (Minimum  6''  Abends),  bei  trübem  Wetter  dagegen  um  Mitternacht, 
die  Amplitude  ist  im  ersteren  Falle  0.50  mm,  im  letzteren  bloss  0.19.  Die  Phasen- 
zeiten und  Amplituden  der  doppelten  täglichen  Druck  Schwankung  bleiben  hingegen 
genau  dieselben  bei  heiterem  wie  bei  trübem  Wetter. 

Im  Allgemeinen  tritt  das  (ganztägige)  Druckmaximum  auf  dem  Festlande,  und  in 
der  Nähe  des  Äquators  auch  auf  dem  Ozeane,  um  6''  Morgens  ein,  an  Küsten  auf  Inseln 
in  mittleren  und  höheren  Breiten  aber  um  Mittag.  Die  Amplituden  nehmen  nur  im 
Allgemeinen  und  ganz  unregelmässig  mit  der  geographischen  Breite  ab.  Irkutsk 
z.  B.  unter  52^'  N.  hat  im  Sommer  dieselbe  Amplitude  der  ganztägigen  Druck- 
schwankang,  w^e  sie  im  Mittel  dem  20.  Breitegrade  zukommt. 

Man  kann  die  Fra^e  aufwerfen,  ob  die  durch  die  mathematische  Zerlegung  der  beobachteten 
'komplexen)  täglichen  Luftdruckwelle  erhaltene  ganztägige  und  halbtägige  Druckwelle,  jede  für  sich 
eine  reelle  Bedeutung  habe,  d.  h.  oh  die  ganztägigen  und  die  halbtägigen  Druckwellen  eine  selbst- 

1)  Nach  A.  Schmidt  ist  der  Ausdruck  der  Abhängigkeit  dieser  Amplituden  von  der  geo- 
graphischen Breite  der  folgende:  (0.988 — 0.573  sin-*  tp)  cos*-*  y. 

2)  A.  Augot  hat  die  jährliche  Periode  der  Amplituden  und  deren  Abhängigkeit  von  der 
geographischen  Breite  in  einen  Ausdruck  zusammengef asst : 

a  «  0.02G    ^^^.y^  cos  •  if  sin  (154«  -f  2  x) 

6  die  Deklination  der  Sonne,  r  lladius  vector,  <p  die  geographische  Breite,  x  der  veränderliche 
Winkel  115®  für  1  Stunde)  von  Äütternacht  an  gezählt,  also  z.  B.  für  4''  am:  2X15X4  —  120", 
154 -[-  120  SB  274®  giebt  ein  Minimum  um  4''  Morgens. 

10» 
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ständige  Elzistenz  besitzen.  Diese  Frage  muss  schon  nach  dem  Vorausgegangenen  unbedingt  be- 
jaht werden.  Die  nachgewiesene  überraschende  Gesetzmässigkeit  der  Phasenzeiten  und  Amplituden 
der  halbtägigen  Oscillation  spricht  allein  schon  dafür.  Die  halbtägige  Oscillation  fehlt  nirgends 
bis  über  den  60.  Breitegrad  hinaus,  sie  ist  selbst  dort  (und  in  normaler  Weise  i  vorhanden,  wo  die 
beobachteten  täglichen  Druckänderungen  nur  eine  ganztägige  Druckschwankung  aufzuweisen 
scheinen;  auf  weit  mehr  als  der  Hälfte  der  Erdoberfläche  ist  sie  die  Haupterscheinung.  Durch 
die  gesetzmässige  Abnahme  der  Grösse  ihrer  Amplituden  mit  der  Höhe  (im  Verhältnis  der  allge- 
meinen Druckabnahme)  bei  fast  völlig  gleichbleibenden  Phasenzeiten  erweist  sie  sich  als  eine  Druck- 
schwankung der  ganzen  Masse  der  Atmosphäre. 

Auch  die  ganztägige  Druckschwankung  hat  eine  selbstständige  Existenz.  Die  beobachteten 
täglichen  Umlagerungen  der  Luftmassen  in  den  Thälern  (Berg-  und  Thalwinde)  und  an  den  Küsten, 
(Land-  und  Seewinde)  müssen  von  entsprechenden  ganztägigen  Druckschwankungen  begleitet  sein. 
Aber  auch  in  der  Mitte  der  tropischen  Ozeane  ist  sie  vorhanden*),  und  dort  wohl  ein  Effekt 
der  täglichen  Erwärmung  der  höheren  Luftschichten  durch  die  Sonnenstrahlung.  Dagegen  fehlt 
sie  auf  kleinen  Inseln  mittlerer  und  höherer  Breiten  fast  ganz,  im  Winter  und  im  Jahresmittel, 
während  im  Sommer  die  Land-  und  Seewinde  doch  zu  einer  kleinen  ganztägigen  Druckschwankung 
Veranlassung  geben.  Am  besten  tritt  der  Unterschied  zwischen  der  universellen  halbtägigen  und 
der  local  bedingten  ganztägigen  Driickschwankung  beim  Ansteigen  von  dem  Fuss  der  Gebirge  in 
die  Hochthäler  und  auf  Berghöhen  zu  tage.  Ein  gutes  Beispiel  dafür  bieten:  Rurki  270  m  am 
Fussc  des  Himalaya,  Simla  2155  m  auf  einem  Höhenrücken,  und  Leb  in  3506  m  in  einem  Hoch- 
thale.     Die  geographische  Breite  dieser  Orte  ist  nahe  die  gleiche  (30 — 34°  N.). 

Die  Amplituden  der  halbtägigen  Druckschwankung  sind  0.80,  0.54  und  0.51  auf 
den  gleichen  Luftdruck  reduziert  0.83,  0.70,  0.80,  zeigen  also  eine  ganz  gesetzmässige  Abnahme; 
die  Phasenzeiten  sind  bis  auf  '/s  Stunde  überall  die  gleichen. 

Ganztägige  Druckschwankung.  Amplituden  0.06,  0.25,  0.86  !  Das  Hochthal  hat  trotz  3500  m 
Höhe  die  grösste,  Simla  eine  sehr  kleine  Amplitude.  Die  Phasenzeit  ist  für  Leh  und  Kurki  fast 
normal,  dagegen  in  Simla  um  4V2  Stunden  verspätet.  Also  Amplituden  wie  Phasenzelten  local  bedingt. 

Die  Ursache  der  halbtägigen  Luftdruckschwankung.  Die  Schwierig- 
keit einer  Erklärung  derselben  liegt  darin,  dass  die  tägliche  Erwärmung  der  Atmosphäre 
eine  ganztägige  Periode  hat  und  es  überhaupt  kein  meteorologisches  Element 
giebt,  welches  eine  ausgesprochene  halbtägige  Periode  mit  erheblichen  Amplituden 
besässe.  Eine  Gravitationserscheinung  kann  sie  nicht  sein  (d.  i.  eine  wahre  atmo- 
sphärische Ebbe  und  Flut),  weil  ja  -sonst  der  Mond  eine  noch  stärkere  erzeugen 
müsste,  eine  solche  Mondperiode  aber  nicht  vorhanden  ist.  Das  überraschende  regel- 
mässige Auftreten  dieser  Druckschwankung  hat  dazu  geführt,  dass  man  derselben 
einen  kosmischen  Ursprung  zugeschrieben  hat  (Lamont,  John  Allan  Broun, 
Plantamour).  Neuerlich  sucht  Arrhenius  die  Ursache  derselben  in  dem 
Strahlungsdruck.-)  Es  ist  unmöglich  diese  Annahme  hier  zu  erörtern.  Lord  Kelvin 
hat  die  Ansicht  ausgesprochen,  dass  die  natürliche  Periode  einer  täglichen  Oscillation 
der  Atmosphäre  als  ganzes  eine  halbtägige  Periode  sein  könnte,  so  dass  sie  einer  auch 
sehr  geringen  Anregung  zu  einer  doppelten  täglichen  Schwingung  mit  grösseren  Ampli- 
tuden folgen  könne,  als  jener  zu  einer  ganztägigen  Schwingung.  Eine  solche  Anregung 
kann  darin  gefunden  werden,  dass  man  auch  die  beobachtete  tägliche  Temperatur- 
änderung, die  ja  unsymmetrisch  verläuft,  in  eine  ganztägige  und  halbtägige  Schwankung 
zerlegen  kann.  Die  Amplitude  der  letzteren  beträgt  allerdings  nur  '/4  bis  Vs  der 
Amplitude   der   ganztägigen  Temperaturschwankung.     Es   könnte   aber   trotzdem   die 

1)  Ich  habe  gefunden,  dass  über  den  äquatorialen  Ozeanen  die  ganztSgige  Druckschwankung 
eine  Amplitude  von  rund  0.3  mm  hat,  was  ungefähr  ein  Drittel  der  Amplitude  der  halbtägigen 
scillation  ist.     Das  Druckmaximum  tritt  um  6''  Morgens  ein. 

2)  Lehrbuch  der  kosmischen  Physik.     IT.  Bd.     S.  921. 
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die  kleine  halbtägige  Temperatiirwelle  durch  Resonanzwirkung  eine  vi^I  stärkere 
Schwingung  der  Luft  hervorrufen  als  die  grossere  ganztägige.  Margules  hat  nun 
in  der  That  nachgewiesen,  dass  in  der  Atmosphäre  von  den  möglichen  freien 
Schwingungen  mit  einem  Maximum  und  Minimum  die  längste  Schwingungsdauer 
14  Stunden,  von  jenen  mit  zwei  Maximis  und  Minimis  aber  fast  genau  12  Stunden 
beträgt.  Von  den  Luftdruckwellen,  welche  durch  die  tägliche  Temperaturwelle  in 
der  Atmosphäre  erzeugt  werden,  liegt  demnach  die  ganztägige  mit  24  Stunden 
Schwingungsdauer  weit  ab  von  einer  freien  Schwingung  der  Atmosphäre  und  kann 
deshalb  keine  Bedeutung  erlangen,  dagegen  kommt  die  kleine  halbtägige  Temperatur- 
welle der  Schwingungsdauer  einer  freien  Schwingung  der  Atmosphäre  so  nahe,  dass 
sie  durch  Resonanz  verstärkt  zur  Haupterscheinung  wird.') 

II.  Die  Jährliche  Periode  des  Luftdruckes. 

Die  jährlichen  Änderungen  des  Luftdruckes  sind  im  allgemeinen  am  Äquator 
am  kleinsten  und  nehmen  über  die  Tropenzone  hinaus  zu,  ohne  aber  in  den  mittleren 
und  höheren  Breiten  eine  bestimmte  Abhängigkeit  von  der  geographischen  Breite  er- 
kennen zu  lassen.  Unter  gleicher  Breite  finden  sich  Orte  mit  gerade  entgegenge- 
setztem jährlichen  Gange  des  Luftdruckes.  In  mittleren  und  höheren  Breiten  finden 
wir  nur  die  eine  Regel  zumeist  bestätigt,  dass  zur  Zeit  des  höchsten  Sonnenstandes 
und  der  höchsten  Temperatur  über  den  Landflächen  der  Luftdruck  niedrig  oder  am 
niedrigsten  ist,  im  Winter  dagegen  am  höchsten.  Über  den  Ozeanen  verhält  es  sich 
vielfach  umgekehrt.  In  den  Zwischengebieten  zeigen  sich  die  mannigfaltigsten  Über- 
gangserscheinungen. Da  der  jährliche  Barometergang  von  den  Verlagerungen  der 
Luftmassen  aus  niedrigen  in  höhere  Breiten  und  umgekehrt,  sowie  zwischen  Konti- 
nenten und  Meeren  abhängt,  so  ist  derselbe  sehr  vielgestaltig,  und  es  hat  kein  be- 
sonderes Interesse,  auf  die  Mannigfaltigkeiten  desselben  näher  einzugehen. 

Einige  Aufmerksamkeit  verdienen  nur  die  Haupttvpen,  deren  wir  etwa  drei 
unterscheiden  können: 

1.  Der  kontinentale  Typus,  der  auf  dem  grossen  asiatischen  Kontinent  zur 
grössten  Entwickelung  kommt.  Er  wird  charakterisiert  durch  ein  Luftdruckmaximum 
im  Winter  und  ein  Minimum  im  Sommer.     Beispiele  dafür  sind: 

Barnaul  (in  Westsibirien),  53^20'  X.,  83"47'  E.,  161  m:  Januar  750.3,  Juli  739.9,  Schwankung 
16.4,  reduziert  aufs  Meeresniveau  18.0  mm  (Jahr  759.4).  —  Peking,  39057'  N.,  116028'  E.,  37  m: 
Januar  767.9,  Juli  749.2,  Schwankung  18.7,  reduziert  aufs  Meeresniveau  19.1  mm  (Jahr  759.3).  — 
Lnktschun  (bei  Turfan),  42^42*  N.,  89^42'  E.,  17  m  unter  dem  Meeresniveau:  Januar  781.7,  Juli 
752.8,  Schwankung  28.9  mm!     (Jahr  760.7). 

2.  Ozeanischer  Typus  mittlerer  Breiten  auf  Inseln  und  an  Küsten.  Maxi- 
mum des  Luftdrucks  im  Sommer,  Minimum  im  Spätherbst,  zuweilen  aber  auch  Maxi- 
mum im  Winter,  z.  B. 

Ponta  Delgada  (Azoren),  37*>45' N.,  20  m:  Juli  766.8,  November  761.7*,  Februar  703.5, 
April  762.4  (Jahresmittel  763.9).  —  Bermudas  (Inseln»,  32" 23'  N.,  Maxima  Januar  764.7,  Juli  764.9, 
Minimum  April  762.4  und  Oktober  762.0,  (Jahresmittel  763.5).  —  S  i  tk  a  (Nordweatküste  von  Amerika), 
57«3'N.,  135<»19' W.:  Maximum  Juli  759.7,  Minimum  November  751.2  (Jahr  755.2).  Auch  die 
Aleuten  haben  den  gleichen  jährlichen  Barometergang. 

3.  Der  arktische  und  subarktische  Typus.  Im  europäischen  und 
amerikanischen    Eismeer    erreicht    der    Luftdruck    sein    Maximum    im    April    oder 

1)  W.  Trabert  hat  in  der  Met.  Zeitschr.  1903,  S.  481  diese  Theorie  von  Margule.««  dem 
allgemeinen  Verständnis  näher  zu  bringen  gesucht,  worauf  hier  verwiesen  werden  muss. 
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(südlicher)  Mai.  sf-in  Minimum  im  Januar  oder  Februar,  ein  zweites  Maximum 
tritt  im  November  ein.  Der  hohe  Luftdnick  im  Frühlinge  macht  sich  selbst  noch 
in  Nord  Westeuropa  bemerkbar,  während  gleichzeitig  der  Luftdruck  über  der 
Balkanhalbinsel  sinkt,  was  die  Witternngs Verhältnisse  von  Mitteleuropa  oft  wesent- 
lich beeinflusst. 

Jährlicher  Gang  des  Luftdruckes  in  Abweichungen  vom  Jahresmittel  (mm). 
Jan.       Febr.       März        April        Mai       Juni        Juli        Auji^st       Sept.        Okt.  Nov.      Dez. 

Nordjrrönland,  80**  N. 
—2.3       —1.2  1.0  6-4  4.2       —2.0       —3.3       —2.0       —2.8  0.0  2.4       —0.6 

Arktisches  Nordamerika,  77"  N. 
—2.6       —0.1  2.0  Ö.2  3.6       —0.6       —3.5       —2.7       —2.7  0.1  2.1       —0.^ 

Mittlere  Wei«tkÜ8te  Grönland.s,  71®N. 
—4.4       —1.7  1.8  3.8  ;\M  0.8  0.0  0.6       —0.3       —1.0       —0.2       —3.7 

Kuropäifsches  Kisnieer,  77°  N. 
—4.9       —5.5       —0.2  3.7  3.1  1.7  2.0  1.0       —1.1       —0.8  1.4       —0.4 

Der  höchste  Norden  hat  ein  Aprilniuximum,  nach  Süden  hin  stellt  sich  <ler  höchste  Druck 
erst  im  Mai  ein,  das  Maimaximum  macht  .*iicli  auch  noch  an  den  Nordwestküsten  von  Europa 
geltend.  Das  asiatische  Eismeer  wird  von  den  jährlichen  Luftdruckänderungen  über  Asien  be- 
herrscht. In  Mitteleuropa  finden  sich  Übergangsverhältnissc.  Das  kontinentale  Baromet<*rmaximum 
bewirkt  daselbst  ein  dominierendes  Maximum  des  Luftdruckes  im  Winter,  aber  das  Heraufrücken 
des  Bubtropi.Hchen  Baronietermaximums  im  Südwesten  von  Europa  im  Sommer  macht  an  den  Süd- 
westküsten den  Luftdruck  sieigen  und  erhöht  noch  in  Mitteleuropa  den  Barometerstand.  Im 
Herbst  tritt  daselbst  ein  zweites  Maxinmm  des  Luftdruckes  ein,  das  durch  den  hohen  Luftdruck 
über  SE-Eurojia  im  Oktoln-r  und  November  bedingt  wird.  Tiflis  hat  den  höchsten  Luftdruck  im 
November. 

Der  Einfluss  der  vSeehöhe  auf  die  jährliche  Periode  des  Luftdruckes  be- 
steht darin,  dass  im  Winter  der  Luftdruck  auf  den  Höhen  sinkt,  im  Sommer  aber 
steigt.  Dieser  Einfluss,  der  proportional  mit  der  Seehöhe  wächst,  setzt  sich  dann 
zusammen  mit  den  allgemeinen  jährlichen  Druckänderungen  der  betreffenden  Erd- 
stelle ;  in  grösseren  Höhen  überwiegt  jedoch  der  erstere  Einfluss  meist  bedeutend,  z.  B. : 


Ort 

Höhe 

Minimum                   Maximum 

Differenz 

(ienf 

St.  Bernhard 

Sonnblick 

405 
2476 
3106 

~  724.7  März         728.Ö  Jau.  u.  Sept. 

550.3  „           768.5  Juli 

511.4  „           525.0     „ 

3.3  mm 
0.2    „ 
10.6    „ 

Colorado  Springs 
Pike's  Peak 

1856 
43n8 

607.1   März      '  613.7  August 
443.4  Febr.        450.6  Juli 

Viertes  Kapitel. 

6.6    ,. 
16.2    „ 

Die  ünregelmässigen  Lüftdruckschwankungen.    Veränderlichkeit 

derMonatsmittel  des  Lnftdrnckes  nnd  mittlere  nnd  absolute  Monats- 

nnd  Jahresextreme  des  Barometerstandes. 

Das  Luftdruckmittel  eines  bestimmten  Monats  schwankt  nach  den  Jahrgängen 
um  den  vieljälnigen  Durchschnittswert  innerhalb  weiterer  oder  engerer  Grenzen  je 
nach  den  Ortlichkeiten  und  den  Jahreszeiten.  Diese  Schwankungen  der  Monatsmittel 
sind  in  höheren  Breiten  so  gross,  dass  sie  den  jährlichen  Gang  in  verschiedeneu 
Jahren    ganz   verschieden   gestalten  können.     Nur   auf  den  grossen  Kontinenten  und 
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in  einigen  anderen  Teilen  der  Erde,  wo  die  Jahresschwankung  des  Barometers  sehr 
grross  ißt,  oder  in  niedrig^en  Breiten,  wo  die  „Veränderlichkeit  der  Monatsmittel" 
klein  wird,  bleibt  der  Charakter  des  jährlichen  Ganges  des  Luftdruckes  Jahr  für 
Jahr  im  wesentlichen  derselbe,  sonst  ist  er  zumeist  recht  veränderlich,  namentlich  in 
Zwischengebieten,  wie  z.  B.  in  dem  grösseren  Teile  von  Europa.  Wie  verschieden 
noch  in  20  jährigen  Mittelwerten  der  jährliche  Gang  des  Luftdruckes  in  verschiedenen 
Perioden  sich  herausstellen  kann,  dafür  habe  ich  anderswo  Nachweise  geliefert.  M 

In  Paris  ist  das  Januurmittel  im  Durchschnitte  um  0.1^  mm  höher  als  das  Julimittel,  doch 
ist  dieser  Unterschied  innerhall)  50  Jahren  auch  23  mal  nejjativ  gewesen,  das  Barometer  stand  im 
Juli  höher  als  im  Januar.  Die  Extreme  waren,  Jan. — Juli:  12.5  (1882)  und  — 9.6(1856);  ähnliches 
findet  man  für  Petersburg,  wo  das  Januarnüttel  um  4.2  mm  höher  ist  als  das  Jnlimittel,  aber  die 
Differenz  doch  zwischen  22.9  (1838)  und  —10.4  (1839)  schwankte;  selbst  in  Katharinenburg  in  West- 
sibirien (Januar — Juli  ^  9.2  mm)  kamen  im  Januar  noch  fünf  negative  Differenzen  vor  und  Extreme 
von  20.0  und  — 5.7  mm,  erst  in  Barnaul  war  das  Januarmittel  stets  höher  als  das  Julimittel. 

Aus  dem  Angeführten  folgt  unmittelbar,  wie  wichtig  die  Reduktion  der  Luft- 
druckmittel eines  Landes  auf  die  gleiche  Periode  ist,  wo  nicht  schon  gleichzeitige 
Beobachtungen  für  alle  Stationen  aus  längeren  Ikobachtuiigsperioden  vorliegen.  Mit 
ungleichzeitigen,  zeitlich  nicht  korrespondierenden  Luftdruckmitteln  lassen  sich  keine 
Isobaren  konstruieren.  Bei  der  relativen  Kleinheit  der  mittleren  Druckdifferenzen 
benachbarter  Orte  sind  gleichzeitige  oder  auf  gleiche  Periode  reduzierte  Luftdruck- 
mittel unbedingt  erforderlich  für  die  Beurteilung  der  mittleren  Druckverteilung 
über  einem  Teile  der  Erdoberfläche.  Die  Reduktion  auf  gleiche  Perioden  durch  die 
mittleren  Differenzen  der  Monatsmittel  korrespondierender  Jahrgänge  zweier  Stationen, 
von  denen  die  eine  als  Normalstation  dienen  kann,  erfolgt  aber  gerade  beim  Luft- 
druck mit  einer  sehr  grossen  Genauigkeit,  weil  diese  Differenzen  sehr  wenig  ver- 
änderlich sind. 

1.  Mittlere  Veränderlichkeit  der  Monats-  und  Jahresmittel  deS 
Barometerstandes.  Die  Grösse  der  Veränderlichkeit  wird  wie  bei  der  Temperatur 
berechnet;  sie  ist  das  Mittel  der  Abweichungen  der  einzelnen  Mittel  vom  Gesamt- 
mittel aus  einer  langen  Beobachtungsperiode,  wobei  natürlich  auf  das  Vorzeichen  der 
Abweichung  keine  Rücksicht  genommen  wird. 

Beispiele  für  die  mittlere  Veränderlichkeit  der  Monatsmittel  des  Luftdruckes. 

Mittel       Jahr 

5.0  Nov..  Jan. 

3.7  Dezember 

3.0 

0.5  Nov. — Febr. 

Die  Veränderlichkeit  der  Monatsmittel  nimmt  mit  der  geographischen  Breite 
ab  und  e])enso  mit  der  Entfernung  vom  Ozean  (in  den  höheren  Breiten).  Die  Ver- 
änderlichkeit hat  eine  sehr  starke  jährliche  Periode,  sie  ist  im  Winter  am  grössten, 
im  Sommer  am  kleinsten,  sie  ist  im  Dezember  und  Januar  vielfach  zwei-  bis  dreimal 
g^rösser  als  im  Juli,  namentlich  über  den  Kontinenten. 

Den  Einfluss  der  Entfernung  vom  Ozean  auf  die  Abnahme  der  Veränderlichkeit 
namentlich  im  Winter  zeigen  folgende  Zahlen: 

1)  Hann,  Die  Verteilung  des  Luftdruckes  über  Mittel-  und  Südeuropa.  Wien  1887. 
8.  112—114. 


Nord-Atl.  Ozean 

61.5«  N 

120  W 

Mittel-Europa 

49.0«  „ 

15"  E 

SW.-Europa 

39.0«  „ 

8«  W 

Tropenzone 

n«    „ 

— 

2.4 

Juli 

3.56 

1.24 

l.l 

11 

2.15 

0.66 

0.7 

r 

1.70 

0.64 

0.3 

Aug. 

0.42 

0.26 
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Mittlere  Veränderlichkeit  der  Wintermonate. 
Archangel  und  Petersburg  4.7;  Bogoslowsk,  Katharineuburg  und  Slatoust  4.0;  Bamaul  2.4; 
Irkutsk  1.9;  Nertschinsk  1.8  nun. 
Im  Sommer  ist  die  Veränderlichkeit  am  Weissen  Meer  2.4,  im  Innern  von.Nordasien  1.1  bis 
1.0.     Die  Jahresmittel  nehmen  ab  Ton  3.2  auf  1.3  mm. 

Auch  noch  in  subtropischen  Breiten  zeigt  sich  der  Einfluss  des  Atlantischen  Ozeans  auf  die 
Veränderlichkeit  der  Monatsmitt«!  der  Luftdruckmittel,  z.  B.  Azoren  2.20;  Lissabon  1.54;  Palermo 
1.51;  Athen  1.40;  Tiflis  1.13. 

Über  den  Ozeanen,  namentlich  über  den  nördlichen  Ozeanen,  sind  die  Luftdruck- 
verhältnisse sehr  unbeständig  von  einem  Jahr  zum  andern,  auch  in  der  gleichen  Jahres- 
zeit. Die  Verlagerungen  der  Gebiete  hohen  und  niedrigen  Luftdruckes  sind  häufig  und 
gross.  Die  Kontinente  dagegen,  namentlich  der  grosse  Kontinent  Asien,  repräsentiert 
eine  gewisse  Stabilität  der  Luftdruck  Verteilung,  trotz  der  grossen  jahreszeitlichen 
Druckänderungen  treten  doch  in  den  gleichen  Jahresabschnitten  die  normalen  Luft- 
druckverhältnisse wieder  mit  grosser  Regelmässigkeit  ein. 

2.  Die  absolute  Veränder lieh keit  der  Mona tsmittel  de 8  Luftdruckes 
ist  am  grössten  über  dem  nördlichen  Atlantischen  Ozean  und  seiner  Umgebung  und 
nimmt  von  da  nach  allen  Richtungen  hin  ab. 

Die  grössten  Schwankungen  der  Mittel  derselben  Monate  im  Winter  und  Sommer  sind: 
Stykkisholm  (Island),  Februar  27.2  mm,  Juli  9.9,  Jahr  6.9  —  Paris,  Dezember  20.7, 
Juli  5.9,  Jahr  4.0.  —  Wien,  Februar  17.8,  Juli  4.7,  Jahr  3.1.  —  Barnaul,  Dezember  13.4, 
August  6.1,  Jahr  4.5.  —  Palermo,  März  16.5,  August  3.3,  Jahr  2.9.  —  Lissabon,  Januar  14.6, 
August  3,8,  Jahr  3.1.  —  Funchal  (Madeira),  Februar  9.8,  Juli  1.5,  Jahr  2.8.  —  Tiflis,  Februar 
12.2,  Juli  2.4,  Jahr  2.2.  —  Alexandrien,  Februar  6.2,  Juli  2.0,  Jahr  1.5. 

3.  Konstanz  der  Luftdruckdifferenzen.  Während  die  Luftdruckmittel 
selbst  so  veränderlich  [sind,  dass  nach  den  Regeln  der  Wahrscheinlichkeitsrechnung 
der  wahrscheinliche  Fehler  eines  30jährigen  Monatsmittels  im  Winter  in  Nord- 
westeuropa noch  über  0.7  mm  beträgt  (im  Sommer  (».3  mm)  und  gar  nicht  daran 
zu  denken  ist,  die  Monatsmittel  auf  O.l  mm  genau  zu  erhalten  (noch  in  Mittel- 
europa wären  ca.  350 jährige  Beobachtungen  dazu  nötig,  für  die  Jahresmittel  aller- 
dings nur  30 — 40  jährige),  sind  die  Differenzen  zwischen  den  gleichzeitigen  Monats- 
mitteln nicht  zu  sehr  entfernter  Orte  sehr  konstant  und  eignen  sich  deshalb  zur 
genauen  Ableitung  der  mittleren  Druckdifferenzen,  auf  welche  es  ja  in 
der  Meteorologie  hauptsächlich  ankommt. 

Die  mittlere  Veränderlichkeit  der  Differenzen  gleichzeitiger  MonatNiuittel  des  Luftdruckes  be- 
trägt bis  auf  200  km  etwa  rund  nur  Vio  der  Veründerlichkeit  der  Monat«mittel  selbst,  bei  geringen 
Entfernungen  (100  km  etwa)  und  ähnlicher  Lage  der  Stationen  ohne  zwischenliegende  Gebirgsketten 
sinkt  sie  sogar  bis  auf  */so  der  Veränderlichkeit  der  Mittelwerte  herab.  Es  genügt  also  eine  ca. 
lOOmal  oder  400mal  kleinere  Zahl  von  Beobachtungsjahren,  um  die  Differenzen  der  Mittel  mit 
derselben  Genauigkeit  abzuleiten,  als  die  Mittel  selbst  erfordern  würden. 

Wenn  man  eine  Normalstation  benutzen  kann,  welche  nicht  viel  weiter  als  150  km  von  der 
zu  reduzierenden  Station  entfernt  liegt,  so  genügen  zehnjiihrige  Luftdruckbeobachtungen,  um  selbst 
die  Monatsmittel  des  Winters  bis  auf  -j^  O.l  mm  genau  zu  bestimmen;  für  die  Jahresmittel  kann 
die  Entfernung  über  500  km  betragen. 

Die  Differenzen  der  Jahresmittel  des  Luftdruckes  benachbarter  Stationen  gewähren  eine  ganz 
ausgezeichnete  Kontrole,  um  etwa  eingetretene  Änderungen  der  Aufstellung,  Änderung  des 
Barometers  selbst,  oder  dessen  Korrektion  oder  einer  sonstigen  Unterbrechung  der  Kontinuität 
(Homogenität)  der  Beobachtungsreihe  zu  konstatieren.  Es  sollte  daher  nie  unterlassen 
werden    die    Luftdruckmittel    auf  diese   Weise    einer    Prüfung    zu    unterziehen, 
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bevor    man    Resultate    daraus    ableiten    will,    welche    auf    wisaenschaftliche    Präzision    Anspruch 
erheben.*) 

4.  Barometrische  Wellen.  Innerhalb  der  Tropenzone,  namentlich  in  der 
Äquatorialregion  schreibt  der  Barograph  regelmässig  Tag  für  Tag  zwei  volle  Wellen- 
züge auf  von  2 — 3  mm  Abstand  vom  Wellenthal  zum  Wellenberg.  Gegen  den  Rand 
der  Tropenzone  machen  sich  in  einigen  Teilen  der  Erde  gelegentlich,  aber  nicht 
einmal  jedes  Jahr,  tiefe  trichterförmige  Einsenkungen  der  Druckkurven  bemerkbar 
(20 — 40  mm  und  darüber  betragend)  bei  dem  Vorübergang  eines  Wirbelsturms.  Die 
Luftdruckaufzeichnungen  höherer  Breiten  lassen  nur  noch  selten  im  Sommer  eine 
regelmässige  Druckschwankung  erkennen,  dieselben  bestehen  vielmehr  aus  ganz  un- 
regelmässig einsetzenden  und  ablaufenden  Druckwellen  von  zum  Theil  sehr  grossen 
Amplituden  und  verschiedener  Periodenlänge.  Sie  erwecken  so  den  Anschein,  als 
wenn  Luftdruckwellen  etwa  analog  den  Meereswellen  über  einen  Ort  in  beständiger 
Folge  aber  mit  stets  wechselnder  Wellenlänge  und  Höhe  hinweggehen  würden,  und 
zwar  zumeist  in  der  Richtung  von  Westen  nach  Osten,  wie  aus  den  Aufzeichnungen 
an  verschiedenen  Orten  hervorgeht. 

Decroix  hat  für  Paris  die  grösseren  Druckwellen  von  mindestens  5  mm  Anstieg  und  Ab- 
fall in  Bezug  auf  ihre  mittlere  Amplitude  und  Periodenlänge  untersucht  und  fand  im  Mittel 
erstere  zu  15  mm,  die  letztere  zu  122  Stunden  (5  Tage,  2*/*  Tag  Anstieg  und  Abfall).  Die  mittlere 
stündliche  Änderung  des  Barometers  war  0.25  mm  (also  30  mm  Abstand  zwischen  Wellenthal  und 
Wellenberg). 

Die  grösste  Unruhe  der  Atmosphäre  findet  sich  in  den  höheren  südlichen  Breiten.  Auf  Süd- 
Georgien  54V2°  schwankt  der  Luftdruck  im  Herbst  und  Winter  durchschnittlich  täglich  um  9  mm, 
auch  im  Sommer  noch  um  7  mm.  Im  mittleren  Europa  ist  die  durchschnittliche  tägliche  Druck- 
schwankung im  Winter  4.5  mm,  im  Sommer  2.7  mm,  im  Jahresmittel  3.7  mm;  in  Lissabon  3.5,  2.1 
und  2.9  mm. 

Luft  wogen.  Helmholtz  hat  (I889j  nachgewiesen*^),  dass  an  der  Grenz- 
fläche zweier  Luftschichten  von  verschiedener  Dichte,  die  mit  verschiedener  Ge- 
schwindigkeit sich  übereinander  bewegen  (eine  kann  auch  ruhen),  sich  eine  Wellen- 
bildung einstellen  muss,  wie  auf  einer  Wasserfläche  unter  dem  Einfluss  eines  über 
dieselbe  wegstreichenden  Windes.  An  der  Grenzfläche,  wo  die  Dichtigkeit  sich  plötz- 
lich ändert,  und  die  als  Gleitfläche  bezeichnet  werden  kann,  entstehen  Wellen.  Der 
Hauptunterschied  bei  der  Wellenbewegung  in  der  Luft  gegen  jene  im  Wasser  be- 
steht darin,  dass  in  ersterem  Falle  wegen  des  viel  geringeren  Dichtigkeitsunter- 
schiedes der  beiden  übereinander  gleitenden  Schichten,  die  Wellen  unvergleichlich 
viel  länger  werden  als  im  zweiten  Falle,  wo  dieser  Unterschied  sehr  gross  ist.  Dem 
entsprechend  sind  auch  die  Wellenhöhen  und  W^ellenlängen  in  der  Luft  ausserordentlich 
viel  grösser  als  im  Wasser.  Die  Länge  der  Wellen  ist  dem  Dichtigkeitsunterschied 
der  übereinander  gleitenden  Luftschichten  umgekehrt  und  dem  Quadrat  der  relativen 
Geschwindigkeit  direkt  proportional.  Werte  der  letzteren  von  1  bis  5  m  p.  s.  ge- 
nügen, um  die  Luftwogen,  wie  sie  durch  die  Wolkenbildungen  sich  verraten  (siehe 
später),  zu  erzeugen.  Der  Form  nach  unterscheiden  sich  die  Luftwogen  von  den 
Wasserwogen  dadurch,  dass  ihre  Kämme  breit  sind  im  Vergleich  zu  den  Wellenthälern. 

1)  Näheres  findet  man  in  meinem  Buche  über  die  Luftdruckverhältnisse  von  Mittel-  und  Süd- 
foropa.     S.  84 — 91. 

2)  Ref.  Met.  Z.  1890.  S.  81.  In  gemeinverständlicher  Darstellung  von  O.  Baschin  in  der 
Berliner  Zeitsch.  f.  Erdkunde,  1899  |Bd.  34),  S.  410—415,  S.  414.  Ueobaehtung  solcher  Luftwogen 
im  BalloD.     S.  a.  wiss.  Luftfahrten,  hd.  11,  S.  340—351. 
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Jan. 

Febr. 

März 

April 

Mai 

Juni 

70.2 

69.1 

68.0 

05.2 

64.5 

04.4 

37.7* 

39.9 

3S.4 

40.0 

44.1 

40.4 

5.  Die  mittleren  und  extremen  Monatsschwank ungen  des  Baro- 
meters. Absolute  Extreme.  Wenn  man  in  jedem  Monat  den  höchsten  und  tiefsten 
Stand  des  Barometers  aufsucht,  dies  für  eine  längrere  Reihe  von  Jahren  thut,  und  dann 
aus  diesen  höchsten,  S(jwie  den  tiefhten  Ständen  eines  jeden  Monats  die  Mittel 
bildet,  so  erhält  man  die  mittleren  Monatsextreme  des  Luftdruckes,  deren  Differenz 
die  mittlere  Monatsschwankung  repräsentiert. 

Ausserdem  schreibe  man  den  höchsten  und  den  tiefsten  Barometerstand  eines 
jeden  Jahres  heraus,  und  nehme  aus  diesen  absoluten  .Tahresextremen  einer  längeren 
Keilie  von  Jahrgängen  das  Mittel.  Dieses  Mittel  repräsentiert  die  mittlere  Jahres- 
schwankung des  Luftdruckes,  die  fast  stets  grösser  sein  wird,  als  die  gross te  Monats- 
schwankung. •) 

Paris.     Mittlere  Monats-  und  Jahresextreme  des  Luftdruckes  (1809 — ISSO). 

Seehöhe  67.4  m.     700  mm  -\-. 

Juli      Aug.      Sept.      Okt.      Nov.      Dez.      Jahr 
04.1*      64.1       65.3       06.5       68.1        69.2       73.0 
IIA       45.9       43.8       39.3       38.1         38.3       30.0 
Mittlere  Monats-  und  JahreHschwankung. 
Jß.ri      29.2        29.6        25.2      20.4       18.0       16.7*      18.2       21.5       27.2       30.0        30.9       43.0 
Diese  Zahlen  zeigen  den  allgemeinen  Charakter  der  unregelmässigen  Barometer- 
schwankungen.    Sie   haben    ein  Maximum  im  Winter  und  ein  Minimum  im  Sommer, 
ersteres  ist  ca.  doppelt  so  gross  als  letzteres  (in  höheren  Breiten). 

Die  Barometermaxima  sind  im  Winter  am  höchsten  und  nehmen  gegen  den 
Sommer  hin  ab,  die  Barometermiuiraa  sind  im  Winter  am  niedrigsten  und  werden  im 
Sommer  höher,  also  beide  Extreme  schwächen  sich  ab  und  daraus  resultiert  die  Klein- 
heit der  Mouatsschwankung  im  Sommer. 

Die  mittlere  Jahresschwankung  des  Luftdruckes  zu  Paris  beträgt  43.0  mm,  sie 
ist  bedeutend  grösser  als  die  grösste  Monatsschwankung,  da  die  absoluten  Maxima 
und  Minima  nicht  immer  in  den  gleichen  Monaten  eintreten.  Von  der  Abhängigkeit 
der  mittleren  monatlichen  und  jährlichen  Luftdruckschwankung  von  der  geographischen 
Breite  mögen  folgende  Beispiele  eine  Vorstellung  geben: 

Mittlere  Monats-  und  Jahresschwankung  des  Luftdruckes. 

I  Petersburg  ,'      Wien     1  Palermo  | Alexandrien  |  Calcutta  |   Batavia 

Breite      |~590  56'    1  48«  12' '"ssoe'    |    310i2'    '      22«     |       6» 
Winter    I      40.5      '     28.2  21.9  14.7  9.4    I      6.6 

10.1  6.7 


Sommer  i      21.8      1     17.3 
Jahr        I      56.5  40.7 


30.9     I      22.8 


10.2  6.0 

(fehlt)   I      8.7 


In  diesen  Zahlen  tritt  die  Abnahme  der  unregelmässigen  Luftdruckschwankungen  mit  der 
Breite  sehr  klar  hervor.  Da  in  den  Tropen  die  regelmässige  tägliche  Basometersch wankung  2  bis 
3  mm  beträgt,  so  ist  die  wahre  unperiodische  Liiftdruckschwankung  noch  um  diesen  Betrag  kleiner 
und  beträgt  unter  dem  Äquator  wohl  nur  3 — 4  mm.  Das  Jahresmittel  der  Monatsschwankung  des 
Barometers  ist  in  Südaaien  unter  22 'Ai"  etwa  9.5  mm,  unter  G*^  Breite  0.8  mm,  wovon  noch  2  —  3  mm 
auf  die  periodische  tägliche  Jvuftdruckschwankung  kommen. 

2)  Viefaeh  findet  man  nur  die  absoluten  Monat«-  und  Jahresextreme  mitgeteilt,  d.  h.  den 
überhaupt  höchsten  und  tiefsten  Stand  des  Barometers  aus  einer  längeren  Reihe  von  Jahrgängen. 
Diese  Zahlen  sind  wenig  vergleichbar  und  zufälligen  Fehlern  zu  sehr  ausgesetzt.  Sie  hängen 
ganz  von  dem  zufälligen  Charakter  der  Jahrgänge  ab,  denen  sie  entnommen  sind.  Man  sollte  des- 
halb stets  die  mittleren   Monats-  und  Jahresextreme  berechnen  I 
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Neben  der  geographischen  Breite  hat  aber  auch  noch  die  kontinentale  oder  ozeanische  Lage 
eines  Ortea  einen  sehr  grossen  Einfluss  auf  die  Grösse  der  unperiodischen  Luftdruckschwankungen. 
Tiber  den  Ozeanen  sind  die  Luftdruckschwankungen  viel  grösser  als  über  den  Kontinenten,  selbst 
Binnenmeere  vergrössem  schon  die  unregelmässigen  Barometerschwankongen. 

Koppen  hat  folgende  genähert«  Mittelwerte  für  die  unregelmässigen  monatlichen  Luftdruck- 
schwankungen unter  verschiedenen  Breiten  über  Ozean  und  Kontinent  berechnet.') 
Mittel  monatlicher  Barometerschwankung,     mm. 

50         40         30         20         10      Äqu. 
Winter 
38         29 
25         18 
Sommer 
25         IG 
14         12 

Die  Abhängigkeit  der  Grösse  der  unregelmässigeu  I^uftdrucksch wankungen  von  der  geo- 
graphischen Breite  ist  eine  höchst  bemerkenswerte.  Erscheinung,  deren  Erklärung  der  sog.  dyna- 
mischen Meteorologie  vorbehalten  bleiben  niuss.  Die  obigen  Zahlen  wachsen  vom  Äquator  bis 
gegen  60**  Breite  hinauf,  ungefähr  mit  dorn  Quadrate  des  Sinus  der  geographischen  Breite. 

Die  Gegend  grösster  Druckschwankungen  findet  sich  in  der  Umgebung  von  Island  über  dem 
Nordatlantischen  Ozean.  Es  ist  auch  bemerkenswert,  was  schon  Kam tz  gefunden,  dass  der  Osten 
Nordamerikas  unter  gleicher  Breite  mit  Westeuropa  viel  grössere  Druckschwankungen  hat. 

Die  Luftdruckmaxiraa  erheben  sich  nicht  so  weit  über  den  Mittelwert, 
wie  die  Luftdruck  minima  unter  denselben  herabsinken.  Die  letzteren  unter- 
ßcheiden  sich  auch  in  der  Form  ihres  Auftretens,  sowie  durch  ihre  grosse  Tiefe 
wesentlich  von  den  höchsten  Barometerständen.  Die  Barometerminima  weisen  dadurch 
auf  eine  andere  Art  ihrer  Entstehung  hin. 

Folgende  Beispiele  dienen  dazu,  eine  präzisere  Vorstellung  von  dem  Gesagten  zu  vermitteln. 

Abwei  chungen  der  mittleren  und  absoluten  Barometermaxi rnu  und  -Minima  von  den  entsprechenden 
Monats-  und  Jahresmitteln  des  Luftdruckes. 

,  Valentia    '      Wien  Barnaul     Nert.schinsk    Lissabon        Athen 

I Max.  I  Min.  |  Max. '  Min  ,  Max.  Min.  '  Max.  1  Min.  1  Max.  1  Min. '  Max.  1  Min 


Winter 1  14.9  \  24.6    12.3  ,  15.9    13.8  '  10.2 

Sommer 

Jahr 


9.8  I  15.0      6.8*10.5  1    8.4'    9.9 
19.5  I  37.5    17.5  {  23.2    24.2    21.6 


9.4!  11.9!   8.9      13.6,'    8.9    12.0 
7.3  I    9.0  !  4.7        5.71    4.6  \    5.2 

16.4  !  19.7     —       —     13.4  I  15.3 

I  ,  ,  I 

Die  Abweichungen  der  Luftdruckminima  sind  überall  grösser  als  die  der  Luftdruckmaxim a. 
Wir  sehen  aber  auch,  daAs  die  Abweichungen  der  Barometerminima  von  den  Küsten  des  Ozeans 
landeinwärts  rascher  abnehmen,  als  die  Barometermaxima ,  so  dass  die  charakteristischen  Unter- 
schiede über  dem  Kontinent  geringfügig  werden.  Dieselben  sind  auch  im  Sommer  viel  kleiner  als  im 
Winter.  Zu  Valentia  im  äussersten  Westen  von  Irland  gehen  die  mittleren  Jahresminima  des  Baro- 
meterstandes 18  mm  tiefer  unter  den  mittleren  Barometerstand  hinab,  als  die  Jahresmaxima ,  in 
Wien  ist  der  Unterschied  nur  mehr  ca.  6  mm,  im  Innern  von  Asien  beträgt  er  nur  ca.  3  mm,  oder 
wechselt  sogar  das  Zeichen. 

Einige  der  tiefsten  und  höchsten  Barometerstände. 
2.  Aug.  1891    680.3     „     China  See,  Witte  Taifun. 
22.  Sept.  1885  687.8  mm  False  Point,  Cyclone,  Küste  von  Orissa.^) 

1)  Koppen:  Die  monatlichen  Barometerschwankungen  etc.  Annalen  der  Hydrographie. 
B.  X.     1882.     Mit   Karte   der  Linien   gleicher  Monatsschwankung  des  Luftdruckes  im  Winter. 

2)  Wirbelsturm.  Luftdruck  beim  Beginn  der  zentralen  Calme  689.2  (oben  mit  Schwere- 
Korrektion)  stand  noch  auf  689.7  eine  halbe  Stunde  später.  Das  Wasser  stieg  unmittelbar  nach 
Vorübergang  des  Sturmzentrums  um  6.7  m  und  schwemmte  2000  Haushaltungen  mit  6 — 10000 
Menschen  fort.     8.  Blanford  in  Nature  Vol.  35,  S.  344. 
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4.  Febr.  1824  692.0  mm  Reykjavik,  iBland. 

8.  Dez.  1886  693.5    ,     Nord-Irland,   Belfast  695.0  mm. 

26.  Jan.  1884  694.2    ,     Ochtertyre  in  Pertshire.») 

23.  Dez.  1888  696.8    ,     UeykjaFik  Island. 

Tomsk,  Sibirien  (beobachtet  in  73  m  Seehöhe:  793.0). 
Baraaol  (auf  das  Meeresniveau  red.), 
(beobachtet  789.2  in  170  m). 
Teplitzbai,  Franz-Josefland. 
Zu  Ochtertyre,  Schottland,  stieg  der  Luftdruck  am  20.  Januar  1896  auf  790.1,  Differenz 
gegen  obiges  Minimum  95.9  mm. 

Zu  Reykjavik  Maximum  23.  Dezember  1836  786.5,  Schwankung  also  94.5. 
Zu  Paris  (1809—1880)  Maximum  6.  Februar  1821  780.9,   und  am  20.  Dezember  desselben 
Jahres  713.1,  Schwankung  während  eines  Jahres  67.8,  zugleich  die  größte  in  72  Jahren. 


16. 

Dez. 

1877 

802.0 

« 

« 

n 

803.4 

23. 

Jan. 

1900 

808.7 

31. 

Dez. 

1899 

793.6 

1)  II ar ding,  Quart.  Joum.  R.  Met.  Soc.  Vol.  XIII,  S.  201.  —  Einige  andere  bemerkenswerte 
Barometer-Minima  mögen  hier  auf  dem  zufällig  gebotenen  Platz  noch  angeführt  werden: 

687.3  mm  10.— 11.  Okt.  1846  Habana,  Cuba.     Cydone. 

709.9    ,     6.  Sept.  1865  an  Bord  der  Maria  Galante,  Guadeloupe  Hurricane. 
694.2    ,      5.  Febr.  1870  an  Bord  der  Tarifa,  500  Meilen  West  von  Irland. 

704.8  ,      2.  Nov.  1891,  9  Meilen  von  Port  Blair,  Andamanen. 
710.2    ,      29.  April  1802  Mauritius  Orkan.     S.  Louis. 

704.0    ,      29.  Sept.  1893  südlich  von  der  Insel  Luzon. 

694.0    ,      12.  Okt.  1807.     Insel  Leyte,  Philippinen  (Taifun  von  Samar  u.  Lcyte). 

723.4  ,      8.  Sept.  1900  Galveston  Orkan,   niedrigstes  Minimum    in   den  Vereinigten 

Staaten. 

694.9  „      13.  Nov.  1900.     Insel  Guam,  Mariannen. 

686.5  ^      2.  Aug.  1901  unter  26.7«  N.  123°  E.  an  Bord  des  Schiffes  Laisang. 
(Auszug  aus  einer  Tabelle  von  Kev.  J.  Algue  in:  The  Cyclones  in  the  far  East.) 
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Der  Wasserdampfgehalt  der  Atmosphäre  und  dessen 
FolKeer8eheiiiuns;en. 

Erstes  Kapitel. 

Der  atmosphärische  Wasserdampf  in  Gasform. 
I.  Die  Herkunft  des  Wasserdampfes.    Die  Verdunstung. 

1.  Die  Verdunstung  im  allgemeinen.  Der  Wassergehalt  der  Atmosphäre 
stammt  zum  allergrössten  Teile  her  von  der  Verdunstung  der  Ozeane  und  Meere, 
welche  dreiviertel  der  Erdoberfläche  bedecken.  Sekundäre  Quellen  für  den  Wasser- 
gehalt der  Luft  sind  die  Seen,  Flüsse,  der  von  Regen  benetzte  Erdboden,  und  nament- 
lich auch  die  Vegetationsdecke  der  Erde,  Wald  und  Wiese.  Die  Existenz  derselben 
hängt  aber  von  der  Kondensation  des  ozeanischen  Wasserdampfes  als  Regen  und 
Schnee  ab,  welchen  die  Luftströmungen  sowie  auch  der  langsame  und  kontinuierlich 
wirkende  Prozess  der  Diffusion  des  Wassergases  in  der  Atmosphäre  der  Luft  den 
Kontinenten  zugeführt  haben. 

Das  Wasser  verdunstet  bei  jeder  Temperatur,  auch  das  feste  Wasser,  das  Eis,  sowie  der 
Bchoee.  Die  Zunahme  der  Temperatur  steigert  aber  die  Verdunstung,  ebenso  der  Wind,  weil  er 
das  von  den  Wasseroberflächen,  vom  feuchten  Boden,  oder  von  Vegetationsdecken  abgedampfte 
Wassergas  wegführt  und  so  die  Bildung  von  neuem  Wasserdarapf  begünstigt.  Da  bei  einer  be- 
stimmten Temperatur  nur  eine  bestimmte  Menge  Wasserdampf  in  einem  gegebenen  Räume  möglich 
ist  (Sättigungszustand,  Maximum  der  Spannkraft  oder  des  Druckes  des  Wasserdampfes),  so  erreicht 
die  Verdunstung  des  Wassers  an  feuchten  Oberflächen  eine  Grenze,  sobald  die  Sättigung  erreicht 
worden  ist.  Im  unbegrenzten  Räume  wird  diese  Grenze  allerdings  nie  völlig  erreicht,  weil  der 
Wasserdampf  durch  Diffusion  sich  allseitig  verbreitet.  Aber  diese  Art  der  Wegfülurung  des  ge- 
bildeten Dampfes  erfolgt  mit  grosser  Langsamkeit,  namentlich  wenn  schon  andere  Gase  vorhanden 
sind,  wie  in  der  Atmosphäre.  Die  den  verdunstenden  Oberflächen  nahen  Luftschichten  bleiben 
daher  mit  Wasserdampf  fast  gesättigt,  und  die  Verdunstung  geht  nur  sehr  langsam  vor  sich.  Daher 
die  Wichtigkeit  der  rascheren  Wegführung  des  gebildeten  Wasserdampfes  durch  Luftströmungen. 
Die  Menge  des  in  einer  bestimmten  Zeit  verdampften  Wassers  hängt  also  ab:  erstlich  von  der 
Temperatur  der  Wasseroberfläche  oder  einer  feuchten  Oberfläche  überhaupt,  zweitens  von  dem 
Sättigungszustande  des  Raumes  oberhalb  derselben  und  drittens  von  dem  Luftwechsel,  d.  i.  von  der 
Raschheit,  mit  welcher  der  gebildete  Wasserdampf  weggeführt,  also  ein  niedriger  Sättigungszustand 
erhalten  bleibt,  und  viertens  vom  Luftdruck.  Die  Verdampfungsgeschwindigkeit  ist  dem  Luftdruck 
umgekehrt  proportional.  Auf  gröSv«*eren  Höhen  verdampft  bei  gleicher  Temperatur  und  gleicher  Luft- 
feuchtigkeit mehr  Wasser  als  unten,  und  zwar  im  Verhältnis  der  Barometerstände  unten  und  oben. 
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Schon  Dal  ton  hat  den  Satz  aufgestellt,  da88  die  in  einer  bestimmten  Zeit  verdampfte 
Wtissermenge  dem  Unterschiede  zwischen  dem  Maximum  der  Spannkraft  des  Wasserdampfes  bei 
der  Temperatur  der  Wasseroberfläche  und  der  Spannkraft  des  schon  vorhandenen  Wasserdampfes 
proportional  ist. 

Bezeichnen  wir  mit  v  die  von  der  Wasseroberfläche  abgegebene  Darapfmenge,  mit  E  jenes 
Maximum  der  Spannkraft,  mit  e  die  schon  vorhandene  Dampfspannung,  mit  z  die  Zeit,  so  ist  die 
Verdampfungsgeseh windigkeit  dv:dz«»A(E  —  e),  wenn  A  eine  Konstante  bezeichnet. 

Erfolgt  die  Verdampfung  in  einem  Räume,  in  welchem  schon  andere  Gase  vorhanden  sind, 
welche  den  Druck  b  (Barometerstand)  ausüben,  so  ist  obiger  Ausdruck  noch  durch  b  zu  dividieren. 

Dazu  kommt  dann  noch  der  Einfluss  der  Luftbewegung,  welche,  indem  sie  den  gebildeten 
Wasserdampf  rascher  wegführt  und  so  die  Differenz  E  —  e  auf  einem  mehr  konstanten  Wert  erhält, 
die  Verdampfungsgeschwindigkeit  vergrössert. 

Weilen  mann  und  Stelling  haben  die  Vcrdauipfungsgeschwiudigkeit  der  Windgesch  windig 
keit  selbst  proportional  gesetzt,  DeHeen,  Schierbeck  vtnd  Svenson  der  Quadratwurzel 
aus  derselben.  Ausserdem  wächst  sie  noch  im  Verhältnis  der  absoluten  Temperatur  T:To,  oder 
mit  dem  Faktor  (1  -}-«t).  Trabert  hält  folgende  Formel  für  den  wahrscheinlichsten  Ausdruck 
für  die  Verdampfungsgeschwindigkeit') : 

V  =  C(l+«t)(E  — e)}/W 
W  ist   die  Windgeschwindigkeit,    C   eine  Kontante   bei  einem  bestimmten  mittleren  Luftdruck  B; 
für  einen  anderen  Luftdruck  b  geht  sie  daher  über  in  C  (b  :  B). 

Die  warmen  tropischen  nnd  subtropischen  Meere,  welche  den  grossten  Teil  der 
Erdoberfläche  einnehmen,  versorgen  zumeist  die  Atmosphäre  mit  Wasserdampf.  Die 
Dampf  mengen,  welche  Hinnenseen  und  Fltlsse  an  die  Atmosphäre  abgeben,  werden 
leicht  überschätzt  gegen  die  vom  nächsten  Meere  her  zugeführten  Mengen.  Die  Vege- 
tation und  feuchtes  Erdreicli  (namentlich  Sümpfe)  sind  ihrer  grossen  Ausdehnung 
wegen  auf  den  Kontinenten  auch  wichtige  Quellen  der  atmosphärischen  Feuchtigkeit. 
Nasser  Boden  giebt  mehr  Feuchtigkeit  ab  als  eine  gleich  grosse  Wasserfläche  wegen 
seiner  Unebenheit  und  rascheren  Erwärmung. 

11  augh ton  schätzt  die  mittlere  jährliche  Verdunstung  über  den  Tropen m e e r e n  auf  2.10  m, 
was  auf  die  ganze  Zone  verteilt  l.Q  ni  ergeben  würde.  In  dem  sehr  heissen  Madras  betrug  die 
jährliche  Verdunstung  eines  Teiches  2.3  m ;  zu  Bombay  wurde  die  Verdunstung  von  einem  Wasser- 
reservoire von  030  (Quadratmeter  Oberfläche  zu  1.93  m,  von  Seen  =  1.6  m  gefunden.  Die  russische 
wissenschaftliche  Kxpedition  an  den  Amu  Darja  1874—75  hat  die  jährliche  Verdunstung  auf  dem- 
selben zu  12«  cm  i^'emesHen.  Diese  Angaben  beziehen  sich  auf  Süsswasser  und  müssen  daher  für 
Meerwasser  nach  Mazolles  Versuchen  um  10%  vermindert  werden.-)  Die  Verdunstung  der  fast 
gesattigten  Salzlösung  des  Karabugas  wurde  etwas  mehr  als  1  m  gefunden. 

Vergleichbare  Angaben  über  Verdunstungshöhe  sind  schwer  zu  erhalten.  In  England  wurde 
die  Höhe  der  jährlich  verdunsteten  Wasscrsehicht  gemessen:  Zu  Croydon  42  cm,  zu  Camden  Square 
London  3«  cm,  zu  Stnithfiold  Tuririss  40  cm.  (Maximum  pro  Tag  4 — 6  mm.)  Diese  Zahlen  geben 
eine  beiläufige  Vorstollung  von  der  Abnahme  der  Grösse  der  Verdunstung  von  den  Tropen  gegen 
die  höheren  Breiten  hinauf. 

Als  Extreme  der  jähriieh««n  Verdunstungsmonjjen  können  wohl  die  Ergebnisse  der  Messungen 
in  Alice  Sprinu's  im  heissen  Innern  von  Sudaustralien,  nahe  dem  Wendekreis  in  r)90  m  Seehöhe,  mit 
2.'>77  mm  und  zu  Kimherley,  im  Innern  Südafrikas  in  1240  m,  mit  2466  mm  (Maximum:  Dezember  307 
Minimum:  Juni  109  mnij  betrachtet  werden,  da  sie  in  einem  sehr  trockenen  heissen  Kontinental- 
klima in  bedeutender  Seehöhe  beobachtet  worden  sind.    Aber  diese  Zahlen,  obgleich  einwurfsfrei  ge- 

\)  Met.  Z.  18!»6  ^B.  31)  S.  261.  —  Weilenmann  in  M.  Z.  1877  (B.  12)  S.  268,  868.  — 
Stelling  in  Kepert.  d.  Met.  B,  VIII.  1882.  Über  die  phys.  Gesetze  der  Verdunstung  s.  Stefan 
Met.  Z.  18.^2  (B.  17)  S.  63.  So  weit  die  Verdunstung  nur  von  der  Diffubion  des  Wasserdampfes 
abhängt,  ist  sie  dem  Umfang  der  Wassoroberlläehe,  also  der  Quadratwurzel  aus  dem  Flächen- 
inhalt proportional. 

2)  Wiener  Ber.    B.  CVU.    März  1898. 
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measen,  sind  wohl  jedenfalls  noch  zu  gross  gegen  die  Verdunstung  einer  grösseren  Wasserfläche. 
Die  Verdunstung  von  dem  seichten  Inlandsee  Lake  George  im  Innern  von  Neusüdwales  beträgt  im 
Mittel  von  6  Jahren  nur  104  cm. 

2.  Tägliche  und  jährliche  Periode  der  Verdunstung.  Beide  Perioden 
schliessen  sich  dem  Gange  der  Temperatur  mehr  oder  weniger  genau  an,  die  tägliche 
Periode  jedenfalls  mehr  als  die  jährliche,  bei  welcher  letzteren  auch  die  Variationen 
der  anderen  meteorologischen  Elemente  grösseren  Einfluss  haben.  Als  Beispiel  für 
den  täglichen  Gang  der  Verdunstung  will  ich  fünfjährige  Messungen  zu  Kairo 
hier  anführen  und  mit  den  korrespondierenden  Daten  für  die  Temperatur  vergleichen. 
Ich  gebe  die  Mittel  für  die  drei  Monate  der  kleinsten  Verdunstung:  November,  Dezember, 
Januar  (55.7  mm  pro  Monat)  und  für  die  drei  Monate  mit  der  gröseten  Verdunstung: 
Mai,  Juni  und  Juli  (166.5  mm). 

Täglicher  Gang  der  Verdunstung  und  der  Temperatur  in  Kairo. 
Verdunstung  in  Millimeter  pro  Stunde  und  gleichzeitige  Temperatur. 
Mittn.       2  4  6  8  10      Mittag       2  4  6  8  10      Mittel 

November — ^Jan  uar. 
3.16      4.45 
15.9      20.1 
Mai — Juli. 

7.19    11.88 
28.4      32.2 
iit,    dass   Verdunstung    und    Tempt 
Periode  haben. 

Der  tägliche  Gang  der  Windstürke,  der  in  Kairo  sehr  ausgesprochen  ist  (Minimum  Gh 
morgens  1.9,  Maximum  3h  14.0  km  pro  Stunde,  also  das  siebenfache),  hat  natürlich  auch  einen 
Hinfluss,  da  er  aber  auch  dem  täglichen  Temperaturgang  folgt,  bewirkt  er  keine  Abweichung  von 
demselben.  Ähnlich  verhält  es  sich  auch  mit  dem  Gange  der  Luftfeuchtigkeit.  Für  den  jähr- 
lichen Gang  gilt  dies  aber  nicht.  Man  sieht  auch,  dass  einer  Temperaturzunahme  von  10.3°  im 
Winter  nur  eine  Steigerung  der  stündlichen  Verdunstungsmenge  um  4.1  mm  entspricht,  in  den 
trockenen  Monaten  aber  einer  Temperatursteigerung  um  15.2"  eine  Steigerung  der  stündlichen 
Verdunstung  um  13.0  mm.  Von  November  bis  Januar  nimmt  die  Sättigung  der  Luft  mit  Wasser- 
dampf nur  von  8,^)  Proz.  um  6  h  a  auf  40  Proz.  um  3  h  p  ab,  von  Mai  bis  Juli  aber  von  79  Proz. 
auf  28  Proz. 

Die  Registrierungen  der  Verdunstung  zu  Montpellier  vouHoudaille  ergeben, 
dass  dort  die  Verdunstung  bei  Tag  im  Mittel  3.9  mal  grösser  ist  als  bei  Nacht,  am 
kleinsten  ist  diese  Verhältniszahl  im  Februar  2.6,  am  grössten  im  August  4.9  (beide 
Zahlen  auf  gleiche  Dauer  der  Nächte  reduziert).  ^) 

Der  jährliche  Gang  der  Verdunstung  folgt  im  allgemeinen  auch  jenem 
der  Temperatur,  aber  nicht  so  genau,  weil  auch  der  Gang  anderer  meteorologisclier 
Elemente  mehr  oder  minder  darauf  Einfluss  nimmt.  Zu  Kairo  z.  B.  tritt  das  Maxi- 
mum der  Verdunstung  im  Mai  und  Juni  ein  (170  und  175  mm),  während  der 
heisseste  Monat  der  Juli  ist.  Der  Mai  hat  aber  eine  grössere  Windstärke  und  ge- 
ringere Luftfeuchtigkeit.  Das  Minimum  der  Verdunstung  hat  der  Dezember  (mit 
53  mm).  Zu  Alice  Springs  in  Südaustralien  steigt  die  Verdunstung  von  S3  mm  im 
Juni  auf  341  mm  im  Januar,  also  um  mehr  als  das  vierfache."^)    Während  des  Winters 


4.76 

3.95      2.83 

1.88      1.36      2.31 

21.1 

20.5      17.2 

15.0      13.2      15.28 

13.S7 

13.47    11.13 

7.09      5.19      6.96 

34.0 

33.4      30.9 

27.6      24.3      26.21 

ratur 

genau    die 

gleiche    tägliche 

1)  Für  Kairo  siehe  Met.  Z.  B.  XXXIf,  1897.    S.  428,  für  Montpellier  ebenda  1893.    S.  431. 
Kairo  von  mir  berechnet. 

2)  Siehe  Met.  Z.    1895.    S.  30,  u.  1896.    S.  279.    Man  findet  da  die  zweckmässige  Form  der 
VerduDstiingsmessung  in  Adelaide  und  Kimberley  spezieller  angegeben.^  . 
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der  höheren  Breiten  ist  die  Verdunstung  sehr  gering.  In  Südengland  beträgt  dieselbe 
im  Dezember  wenig  über  1  mm,  im  Juli  S\)  mm  und  ist  im  Frühling  viel  grösser  als 
im  Herbst.') 

Will  man  an  die  Messung  der  Verdunstung  gehen,  so  muss  man  sich  vorerst  klar  machen, 
MOB  man  messen  will.  Die  nächstliegende  Aufgabe,  die  auch  meist  gestellt  wird,  besieht  darin, 
durch  Yerdunstungsmessungen  zu  ermitteln,  wie  viel  ein  freier  Wasserspiegel  (ein  Teich,  Wasser- 
reservoir, See)  im  Verlaufe  einer  gewissen  Zeit  durch  Verdunstung  an  Wasser  verliert.  Diese 
Frage  läHSt  sich  nicht  anders  mit  einiger  Genauigkeit  ermitteln,  als  dadurch,  dass  man  den  Ver- 
dunstungsmesser auf  dem  Waisserspiegel  selbst  schwimmen  lässt  (oder  in  denselben  einsenkt)  und 
zwar  nicht  zu  nahe  am  Ufer.  Die  Temperatur  des  Wassers  im  Verdunstungsraesser  muss  möglichst 
genau  mit  der  Temperatur  der  Wasseroberfläche  übereinstinmaen,  und  der  Abstand  des  Wasser- 
niveaus im  Verdunstungsgefäss  vom  unischliessenden  Gefässrand  muss  gering  sein  und  möglichst 
konstant  erhalten  werden.  Auch  dann  erhält  man  nur  die  Verdunstung  von  dem  bestimmten 
Teiche  etc.  Eine  andere  grössere  oder  kleinere  Wasseransammlung  in  anderer  Lage  hat  eine  andere 
Verdunstung,  namentlich  ist  dabei  die  örtliche  Luftbewegung  sehr  massgebend.  Die  Frage  nach 
der  Verdunetungsgrösse  an  einem  bestimmten  Orte  überhaupt  lässt  sich  allgemein  gar  nicht  beant- 
worten, sie  ist  unbestimmt. 

Handelt  es  sich  um  relative  Messungen,  um  thunlichst  vergleichbare  Zahlen  werte  für  die 
(inisso  der  Verdunstung  an  verschiedenen  Orten,  in  verschiedenen  Klimaten,  so  gelangt  man  wohl 
am  besten  zu  diesem  Ziele,  indem  man  überall  die  gleichen  Atmometer  in  gleicher  Aufstellung 
anbringt  und  deren  Angaben  abliest,  wie  das  z.  B.  in  Uussland  von  Wild  eingeführt  worden  ist. 

Die  Messung  und  Berechnung  des  Wasserdampfgehaltes  der  Luft. 

Der  Gehalt  der  Atmosphäre  an  Wasserdampf  kann  auf  mehrfache  Weise  einen 
ziffermässigen  Ausdruck  finden: 

1.  Durch  die  Angabe  der  Spannkraft  des  Wasserdampfes,  d.i.  des  Dampfdruckes. 
Der  in  der  Luft  loder  auch  im  sonst  leeren  Raum)  vorhandene  Wasserdampf  übt  wie 
jedes  Gas  einen  Druck  auf  die  ihn  begrenzenden  oder  in  ihm  eingetauchten  Gegen- 
stände aus.  Bringt  man  in  die  Toricellische  Leere  eines  Barometers  einen  Wasser- 
tropfen, dessen  Gewicht  die  Quecksilbersäule  nur  unmerklich  erniedrigen  würde,  so 
sinkt  dieselbe  sogleich  in  Folge  der  Verdunstung  des  Tropfens,  das  Wasser  übt  in 
(lasform  einen  Druck  aus,  der  weit  grösser  ist  als  sein  Gewicht. 

Man  wird  bei  derartigen  Versuchen  bald  finden,  dass  die  Erniedrigung  der  Quecksilbersäule 
des  Barometers  bei  bestimmten  Temperaturen  eine  konstante  ist,  aber  mit  der  Temperatur  zu-  und 
abnimmt.  Ohne  Steigerung  der  Temperatur  kann  man  die  Expansivkraft  nicht  steigern,  wenn  der 
Kaum  mit  Wasjserdampf  gesättigt  bleibt,  wie  dies  der  Fall  ist,  wenn  stets  noch  etwas  flüssiges 
Wasser  vorhanden  ist.  Wollte  man  durch  Neigen  der  Barometerröhre  oder  durch  Zugiessen  von 
Quecksilber  im  offenen  Schenkel  eines  Heberrohres  den  gesättigten  Wasserdampf  komprimieren, 
seine  Expansivkraft  noch  steigern,  so  gelingt  dies  nicht,  ein  Teil  des  Dampfes  wird  wieder  tropf- 
bar-flüssig, seine  Expansivkraft  bleibt  ungeändert.  Der  Wasserdarapf  hat  bei  einer  be- 
stimmten Temperatur  ein  Maximum  der  Spannkraft,  das  nicht  überschritten  werden 
kann. 

Die  Spannkraft  des  Wasserdampfes,  der  Dampfdruck,  wird,  wie  der  Luftdruck 
durch  die  Höhe  einer  Quecksilbersäule  angegeben,  welche  den  gleichen  Druck  ausübt 
wie  der  Dampf.  Bei  den  oben  erwähnten  Vei^suchen  wird  ja  der  gebildete  Wasser- 
dampf   das  Quecksilber    im    offenen  Schenkel   der  Heberröhre  um  so  viel  Millimeter 

1)  Siehe  Mot.  Z.  18V)1.  S.  118,  die  zweckmässigste  Form  der  Verdunstungsmessung,  wie  sie 
in  England  üblich.  Über  die  jährliche  Periode  der  Verdunstung  s.  Stelling,  Jährlicher  Gang  der 
Verdunstung  in  Kussland.  Wild,  Ilep.  f.  Met.  Vll.  Nr.  0,  Britzke,  über  denselben  Gegenstand 
ebenda  B.  XVI [.  Nr.  10.  Stell  ing,  Verdunstung  in  Tiflis.  Ebenda  B.  V.  Nr.  9.  Met.  Z.  1895. 
Litteraturbericht  S.  70.  . 
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heben,  als  seine  maximale  Spannkraft  bei  der  gegebenen  Temperatur  beträgt.  Diese 
gehobene  Quecksilbersäule  ist  das  Mass  der  Spannkraft  des  Dampfes.  Wir  werden 
die  Spannkraft  des  Wasserdampfes  im  folgenden  stets  mit  e  bezeichnen,  die  maxi- 
male Spannkraft  für  eine  gegebene  Temperatur  aber  mit  E. 

2.  Durch  das  Gewicht  des  Wasserdampfes  in  einem  gegebenen  Räume,  in 
der  Volumeinheit,  als  welche  wir  den  Kubikmeter  nehmen  wollen,  um  gar  zu 
kleine  Zahlen  zu  vermeiden.  Für  meteorologische  Zwecke  ist  es  am  bequemsten,  das 
Gewicht  des  Wasserdampfes  in  Gramm  pro  Kubikmeter  anzugeben.  Dieses  Gewicht 
nennen  wir  die  absolute  Feuchtigkeit. 

3.  Durch  das  Gewicht  des  Wasserdampfes  in  einem  Kilogramm  feuchter 
Luft,  also  in  der  Gewichtseinheit  Luft.  W.  v.  Bezold  nennt  diese  Wasser- 
dampfmenge die  spezifische  Feuchtigkeit.  Auch  diese  wollen  wir  in  Gramm, 
also  in  Tausendteilen  unserer  Gewichtseinheit  angeben.  Dieser  Ausdruck  des  Wasser- 
dampfgehaltes der  Luft  ist  bei  theoretischen  Untersuchungen  oft  der  bequemste  und 
geeignetste. 

4.  Durch  das  Verhältnis  der  in  der  Luft  vorhandenen  Wasserdampfmenge  zu 
der  bei  der  herrschenden  Temperatur  möglichen  Dampfmenge,  also  nach  unserer 
früheren  Bezeichnung  das  Verhältnis  von  e  zu  E.  Der  Quotient  e :  E  heisst  die 
relative  Feuchtigkeit,  und  wird  meist  in  Prozenten  ausgedrückt,  d.  i.  der  ächte 
Bruch  e:E  wird  mit  100  multipliziert.  Eine  relative  Feuchtigkeit  von  50  Proz. 
z.  B.  sagt  demnach,  dass  die  Luft  zur  Hälfte  mit  Wasserdampf  gesättigt  ist, 
20  Proz.,  dass  sie  nur  ^jh  der  möglichen  Wassermenge  enthält.  Die  relative 
Feuchtigkeit  ist  der  geeignetste  Ausdruck  für  die  Luftfeuchtigkeit  als  klimatischer 
Faktor. 

5.  Statt  des  Quotienten  e :  E  kann  man  auch  die  Differenz  E  —  e  als  Aus- 
druck einer  Art  relativer  Feuchtigkeit  verwenden.  Diese  Differenz,  die  Dampfspannung, 
welche  zur  Sättigung  der  Luft  mit  Wasserdampf  noch  fehlt,  nennt  man  das 
Sättigungsdefizit.  Die  Raschheit  der  Verdunstung,  die  „Evaporationskraft",  wie 
man  zuweilen  sagt,  ist  dem  Sättigungsdefizit  nahezu  direkt  proportional,  wie  wir  oben 
in  dem  Ausdrucke  für  die  Geschwindigkeit  der  Verdunstung  gesehen  haben. 

Es  darf  aber  nicht  übersehen  werden,  dass  in  dem  Ausdrucke  für  das  Sättigungsdefizit  für 
E  gewöhnlich  das  Maximum  der  Spannkraft  bei  der  herrschenden  Lufttemperatur  genommen  wird, 
während  die  Verdunstungsgeschwindigkeit  von  der  Spannkraft  des  Dampfes  über  der  Wasser-  (oder 
feuchten)  Oberfläche  abhängt,  welche  letztere  stets  etwas  kleiner  ist,  und  zwar  um  so  kleiner,  je 
grösser  die  Trockenheit  der  Luft  ist.  Sollte  das  Sättigungsdefizit  der  „Evaporationskraft*  direkt 
proportional  sein,  so  mtisste  das  Maximum  E  bei  der  Temperatur  des  feuchten  Thermometers  ge- 
nommen werden.  Diese  Differenz  kann  aber  dann  nicht  mehr  strenge  „Sättiguugsdefizit*  genannt 
werden.*) 

Die  folgende  kleine  Tabelle  enthält  eine  gedrängte  Zusammenstellung  der 
numerischen  Werte    des   Wasserdampfgehaltes    der  Luft  bei   verschiedenen  Tempe- 


1)  Ist  z.  B.  bei  einer  Lufttemperatur  von  28**  der  Dampfdruck  e  *=  8.0  mm,  so  ist  E  ^  28.1  mm 
e  :  E—  28**/o.  Unter  diesen  Verhältnissen  kühlt  die  verdampfende  Flüssigkeit  bis  17.2°  ab  (Tempe- 
ratur einer  feuchtgehaltenen  Thermometerkugel),  die  Dampfspannung  über  derselben  ist  dann  14.ß  mm ; 
die  Verdampfungsgeschwindigkeit  hängt  von  der  Differenz  14.8  —  8  ««6.8  mm  ab,  das  SUttiguugs- 
defizit  ist  aber  28.1  —  8  «-  20.1,  also  dreimal  grösser.  Wenngleich  Wasseroberflächen  wegen  starker 
Wärmezufuhr  von  unten  nicht  so  stark  durch  Verdunstung  unter  die  Lufttemperatur  sich  abkühlen, 
so  sieht  man  doch  aus  diesem  Beispiel,  dass  man  das  Sättigungsdefizit  der  Luft  nicht  geradezu  als 
Mass  der  Verdampfungsgeschwindigkeit  verwenden  darf. 

Mann,  Meteorologie.  1 1 
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raturen  im  Zustande  der  Sättigung  (relative  Feuchtigkeit  =  100)  oder  der  maxi- 
malen  Spannkraft    des   Wasserdampfes    nach  den   oben   aufgezählten   Methoden   der 
Darstellung. 
Grössen,  durch  welche  die  atmosphärische  Feuchtigkeit  dargestellt  werden  kann. 


Temperatur 

—25 
—20 
—15 

—  10 

—  5 

—  0 
0 
5 

10 
15 
20 
25 
30 


Maximum 
des  Dampf- 
druckes E 
(Millimeter) 


0.50 

0.81 

1.28 

2.00 

3.07 

4.60 

4.60 

6.58 

9.14 

12.67 

17.36 

23.52 

32.51 


Gewicht  im 

Kubikmeter 

bei  E 

(Gramm) 


0.81 

1.04 

1.55 

2.28 

3.38 

4.90 

4.90 

6.85 

9.34 

12.74 

17.15 

22.84 

30.09 


Änderung 
pro  Grad 


0.05 
0.08 
0.12 
0.17 
0.25 
0.33 
0.33 
0.43 
0.57 
0.75 
0.98 
1.25 
1.59 


Gewicht  des  Wasserdampfes  (Gramm) 

in  einem  Kilogramm  gesättigt-feuchter 

Luft  bei  einem  Luftdruck  von 

760  mm      I       600  mm  400  mm 


0.41 

0.66 

1.05 

1.64 

2.51 

3.77 

3.78 

5.41 

7.53 

10.46 

14.35 

19.51 

26.23 


0.52 

0.84 

1.33 

2.08 

3.19 

4.78 

4.81 

6.86 

9.53 

13.25 

18.64 

24.78 


0.78 

1.26 

1.99 

3.11 

4.79 

7.19 

7.22 

10.30 

14.35 

19.97 

27.48 


t  =  — 30     —35     —40     —45     —50  35  40  45         50 

E      0.31       0.19       0.12       0.08      0.05  418       54.9      71.4       92.0 

Die  Angaben  des  Dampfdruckes  für  Temperaturen  unter  dem  Gefrierpunkt  beziehen  sich 
auf  den  „ Eisdampf '^y  den  Dampfdruck  über  festem  Wasser  (nach  Juhlin);  der  Dampfdruck  über 
flüssigem  Wasser  bei  gleicher  Temperatur  ist  etwas  höher.*) 

Temperatur         —0  —2  —4  —6  —8         —10         —12         —14         —16 

Eisdampf  4.60         3.92         3.33         2.82         2.38         2.00  1.67  1.40  1.17 

Wasserdampf     4.60         3.99         3.45         2.97         2.56         2.20  1.88  1.61  1.38 

Das  Gewicht  des  Wasserdampfes  in  einem  Kilogramm  gesättigt-feuchter  Luft  wird  natürlich 

bei  gleicher  Temperatur  mit  abnehmendem  Luftdruck  immer  grösser,  die  Dampfspannung  ist  ja  die 

gleiche,  während  der  Druck  der  trockenen  Luft  kleiner  ist,  das  Verhältnis  E :  b  wird  grösser,  und 

damit  die  Wasserdampfmenge. 

Feuchte  Luft  ist  bei  gleichem  Druck  spezifisch  leichter  als 
trockene,  weil  der  Wasserdampf  nur  Vs  vom  Gewicht  der  trockenen  Luft  hat. 
Bei  der  relativ  g^eringen  Menge  Dampf,  welche  die  Luft  selbst  im  gesättigten  Zu- 
stande enthält,  wird  aber  der  Unterschied  nie  erheblich.  Zur  Abwehr  einer  Über- 
schätzung des  Einflusses  des  Wasserdampfes  auf  das  spezifische  Gewicht  der  Luft 
mögen  folgende  Zahlen  hier  angeführt  werden: 
Ein  Kubikmeter  Luft  wiegt  bei 

Temperatur  —20         —10  0  10 

Trocken  1395         1342         1293         1247 

Gesättigt-feucht  1395         1341  1290         1241 

Differenz  0  13  0 

Diese  Unterschiede  sind  trering,  dagegen  bewirkt  schon  eine  Temperaturänderung  von  1** 
eine  Änderung  des  Luftgewichtes  um  5  und  4  g  (bei  den  niedrigsten  und  höchsten  Temperaturen 
unserer  Tabelle).  Bei  20^  hat  die  Sättigung  der  Luft  mit  Dampf  denselben  Einfluss  auf  die  Dichte 
der  Luft  wie  eine  Temperaturzunahme  um  3^,  bei  0^  hat  schon  eine  Zunahme  um  1®  einen  grösseren 
Elnfluss  als  die  Sättigung  mit  Dampf.  Die  Wtirdig^mg  dieser  Verhältnisse  ist  wichtig  bei  den  Er- 
örterungen der  dynamischen  Meteorologie. 


20 

30» 

1205 

1165  Gramm 

1194 

1147 

11 

18        , 

1)  Vergl.  Met.  Z.     B.  29.    1804.     S.  96. 
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Messung  des  Wasserdampf  gehaltes  der  Luft.  Hygrometrie.  Die 
Instrumente  oder  Apparate  zur  Bestimmung  des  Wasserdampfgehaltes  der  Luft  nennt 
man  im  allgemeinen  Hygrometer.  Die  Methoden  und  Instrumente  zur  Bestimmung 
der  atmosphärischen  Feuchtigkeit  können  hier  nur  ganz  kurz  und  übersichtlich  eine 
Erörterung  finden. 

1.  Direkte  Bestimmung  der  absoluten  Luftfeuchtigkeit,  des  Gewichtes  des 
Wasserdampfes  in  einem  bestimmten  Volum  Luft.  Dieselbe  wird  häufig  etwas  un- 
passend auch  die  chemische  Methode  genannt.  Sie  besteht  darin,  dass  man  eine  ge- 
wisse bekannte  Menge  Luft  über  Substanzen  hinstreichen  lässt  (mit  Schwefelsäure 
getränkte  Bimsteinstücke,  Phosphoranhydrid  etc.),  welche  den  Wasserdampf  absorbieren. 
Die  Gewichtszunahme  dieser  Substanzen  entspricht  dem  Gewicht  der  in  der  Luft  ent- 
haltenen Dampfmenge,  also  der  absoluten  Feuchtigkeit,  wenn  man  das  Dampfgewicht 
auf  die  Volumeinheit  Luft  reduziert.  Diese  Methode  ist  umständlich  und  erfordert  bei  den 
geringen  Dampfmengen  (ein  Liter  Luft  enthält  bei  10^  bloss  9  Milligramm  selbst 
im  Sättigungszustande)  grosse  Genauigkeit  der  Messungen  und  Wägungen.  Sie  dient 
deshalb  zumeist  nur  zur  Kontrolle  der  einfacheren  indirekten  Methoden. 

2.  Die  Bestimmung  des  Taupunktes,  Kondensationshygrometer.  Kühlt 
man  den  Wasserdampf  der  Luft  auf  eine  Temperatur  ab,  bei  welcher  seine  Spann- 
kraft das  Maximum  überschreitet,  so  kondensiert  er  sich  in  Form  feiner  W^asser- 
tröpfchen.  Auf  glatten  polierten  glänzenden  Oberflächen  schlagen  sich  dieselben  in 
leicht  sichtbarer  Form  als  „Tau"  nieder.  Die  Oberflächen  erscheinen  dann  matt  oder 
trüb.  Das  einfachste  Kondensationshygrometer  für  die  Sommermonate  ist  ein  Glas 
mit  Wasser,  welch  letzteres  man  durch  Zusatz  von  Eisstückchen  so  lange  vorsichtig 
abkühlt,  bis  gerade  eine  Spur  von  Tau  auf  der  Aussenseite  des  Glases  erscheint. 
Die  Temperatur  des  Glases,  bei  welcher  der  erste  feine  Taubeschlag  eintritt,  ist  der 
Taupunkt  der  Luft.  Natürlich  ist  dessen  Beobachtung  und  die  genaue  Ermittelung 
der  entsprechenden  Temperatur  nicht  so  einfach.  Würde  dieselbe  aber  z.  B.  5  ^  ge- 
wesen sein,  dann  wissen  wir  sogleich,  dass  die  Spannkraft  des  Wasserdampfes  in  der 
Luft  6.6  mm  beträgt  (s.  die  Tabelle  S.  162).  Mit  Hilfe  einer  Tabelle  der  maximalen 
Dampfspannung  bei  allen  Temperaturen  führt  also  die  Taupunktbestimmung  rasch  zur 
Bestimmung  des  Wassergehaltes  der  Luft. 

Daniel,  Regnault,  Crova,  AUuard  haben  Apparate  angegeben,  mittelst 
welcher  man  den  Taupunkt  am  sichersten  bestimmen  kann.  Der  Taupunkt  der  Luft 
ist  an  sich  ein  wichtiger  meteorologischer  Faktor.  Da  aber  Taupunktbestimmungen 
immer  ein  delikates  Experiment  sind,  namentlich  bei  niedrigen  Temperaturen  und 
grosser  Lufttrockenheit  (wo  die  Methode  auch  leicht  ganz  versagt),  so  haben  sich  die 
Taupunkthygrometer  als  gewöhnliches  Beobachtungsinstrument  in  der  Meteorologie 
nicht  eingebürgert. 

3.  Die  Volumhygrometer  von  Schwackhöf  er  und  Edel  mann.  Schwack. 
höfer  gab  eine  Methode  an,  die  Spannkraft  des  Wasserdampfes  in  der  Luft  da- 
durch zu  bestimmen,  dass  man  eine  Luftprobe  in  ein  Gefäss  einschliesst  und  deren 
Spannung  vor  und  nach  vollkommener  Austrocknung  derselben  an  einer  graduierten 
Röhre  abliest.  Die  Austrocknung  erfolgt  dadurch,  dass  die  Luft  mit  Schwefelsäure 
in  Berührung  gebracht  wird.  Edelmann  gab  dem  Apparat  eine  handlichere  Fonn.') 

1)  Schwackhöfer,  Ein  neues  Hygrometer  etc.  Zeitschrift  f.  Met.  XIII.  1878.  S.  242  u. 
249.     Edelmann^  Ein  neues  Hygrometer.     Ebenda  XIV.     S.  54. 

11* 
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4.  Das  Psychrometer.  Benetzt  man  die  Kugel  eines  Thermometer  mit 
einer  ganz  dünnen  Wasserschicht,  am  einfachsten  indem  man  dieselbe  mit  einem  feinen 
(ausgewaschenen)  Mousselin  glatt  überzieht  und  denselben  befeuchtet,  so  kühlt  die- 
selbe ab.  Das  Thermometer  sinkt  infolge  der  zur  Verdampfung  des  Wassers  ver- 
brauchten Wärme,  die  der  Thermometerkugel  entzogen  wird,  erreicht  aber  bald  einen 
konstanten  Stand.  Die  bei  einer  bestimmten  Trockenheit  und  Temperatur  der  Luft 
konstante  Differenz  der  Angabe  eines  befeuchteten  Thermometers  gegen  die  An- 
gabe eines  trocken  gehaltenen,  welches  die  Lufttemperatur  angiebt,  heisst  die  Psychro- 
meterdifferenz  (Nasskälte)  und  giebt  ein  indirektes  Mass  für  den  Wasserdampfgehalt 
der  Luft. 

In  einfachster  Form  lässt  sich  der  Zusammenhang  zwischen  der  Nasskälte 
und  dem  in  der  Luft  herrschenden  Dampfdruck  leicht  überblicken.  Die  der 
Thermometerkugel  entzogene  Wärme  ist  der  Menge  des  verdampften  Wassers  pro- 
portional, und  diese  .  wieder ,  wie  wir  früher  gesehen  haben  (S.  158),  der  Differenz 
zwischen  der  Dampfspannung  an  der  Oberfläche  der  verdunstenden  Flüssigkeit  E 
(maximale  Spannkraft  bei  der  Temperatur  t'  des  nassen  Thermometers)  und  dem 
Dampfdruck  e  der  Luft;  ausserdem  aber  auch  dem  Barometerstand.  Von  der  um- 
gebenden Luft,  die  wärmer  ist,  erhält  die  Kugel  des  nassen  Thermometers  stet 
Wärme  zugeführt  und  zwar  um  so  mehr,  je  grösser  der  Temperaturunterschied  (t  —  t') 
gegen  die  Lufttemperatur  t  (Angabe  des  trockenen  Thermometers)  wird.  Wenn  der 
Stand  des  nassen  Thermometers  konstant  geworden  ist,  muss  die  zugeführte  Wärme 
der  durch  die  Verdampfung  entzogenen  Wärme  gleich  sein,  so  dass  wir,  wenn  c,  c' 
und  A  gewisse  Konstante  bedeuten,  die  Gleichung  haben: 

g g 

c r—  =  c'  (t  —  tO,  somit  e  =  E  —  Ab(t  —  t'). 

Das  ist  die  sog.  Psychrometerformel  in  ihrer  einfachsten  Form  ^).  Es  handelt 
sich  jetzt  nur  darum,  die  Konstante  A  durch  gleichzeitige  Beobachtungen  der  Psychro- 


1)  Es  sei  m  die  Quantität  Luft,  die  an  das  feuchte  Thermometer  ihre  Wärme  abgiebt  und 
deren  Temperatur  dabei  von  t  auf  t'  sinkt,  während  der  Dampfdruck  von  e  auf  e'  zunimmt.  Be- 
zeichnet  a  das  spezifische  Gewicht  des  Dampfes  (0.623),   so  war  die  Dampfmenge  in  dieser  Luft- 

e  e' 

masse  — am,    wenn  b  der  Barometerstand,    und   nimmt  zu   auf    —am,   wo  e'  das  Maximum   der 
b  b 

Spannkraft  des  Dampfes  bei  der  Temperatur  i\    des   feuchten    Thermometers.     Der   Zuwachs    an 

o 
Dampfmenge  ist  also  (e'  —  e)  -r-m,  und  die  Wärmemenge,  die  dem  feuchten  Thermometer  dabei 

b 

entzogen   wurde,  beträgt  (e*  —  e)  y-mL,  wo  L  die  latente  Dampf  wärme  (rund  600  Kalorien).  —  Die 

zugeführte  Wärmemenge  ist  (t — t')  sm,    wenn   s  die    spezifische  Wärme    der  Luft,    0.238.    Diese 
beiden   Wärmemengen  sind  gleichzustellen.     Das  giebt 

(e'  — e)-^L  =  (t  — t')s  oder  e  =.e'  — -^  (t  —  tOb«  e' — .^4^  (t  —  f)b. 
b  ha  L 

L  ändert  sich  etwas  mit  der  Temperatur,  bei  Eisbildung  am  feuchten  Thermometer  ist  L  -f-  ^^  zu 

Ktitzen:  Es  genügt  aber  hier  rund  L  =600  zu  setzen.     Dann  hat  man: 

e  -=  e'  —  0.00064  (t  —  t')b,     b  =  750  mm  giebt  e'  —  0.48  (t  —  t*) 

Regnault  fand  empirisch  -^- — ,  und  damit  A  — 0.0008,  für  t'  unter  0",  0.0007  rund.  —  Die  theo- 
L 

retische  Konstante  stimmt  mit  der  für  dtis   ventilierte   Psychrometer  empirisch  gefundenen  zu- 
fällig sehr  nahe. 
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ineterdifferenz    und    Bestimmung    des  Dampfdruckes  durch   ein  Taupunkthygrometer 
oder  durch  das  Absorptiousverfahren  zu  ermitteln. 

Es  hat  sich  dabei  gezeigt,  dass  die  Konstante  A   von   der   Luftzufuhr  zu  dem 
feuchten  Thermometer  abhängt,   und   dass  ein  bestimmter  Wert  von  A  eine  gewisse 
konstante  Ventilation  voraussetzt.     Die  Werte  des  Psychrometerfaktors  A  sind: 
Feuchtes  Thermometer  über  Null  Feuchtes  Thermometer  unter  Nuir 

Windstille        leicht  stark  Windstille         leicht  stark 

(Zimmer)  bewegte  Luft  bewegte  Luft 

A««  0.00120         0.00080        0.000G6  0.00106         0.00071         0.00058. 

Ferrel  fand  bei  verschiedenen  Temperaturen  und  Werten  des  Luftdruckes 
(7R0  bis  460  mm)  für  das  ventilierte  Psychrometer  den  Faktor  A  gleich  0.00066. 
Setzt  man  b  =  760,    so   erhält  die   Psychrometerformel    die    höchst    einfache    Form 

e  =  e'— 0.5(t  — t'). 

Bei  Temperaturen  unter  dem  Gefrierpunkt  (t*  <;  0°)  begegnet  die  Verwendung  des  Psychro- 
meters grösseren  Schwierigkeiten.  Die  Eishülle  muss  stets  ganz  dünn  erhalten  werden  und  darf 
doeli  auch  nie  fehlen.  Beim  Gefrieren  und  Auftauen  finden  Wärmebindungen  oder  Wärmezu- 
fuhren statt,  so  dass  die  Psych rometerdifferenz  nicht  mehr  bloss  von  der  Grösse  der  Verdampfung 
abhängt.    Das  feuchte  Thermometer  kann  dabei  sogar  gelegentlich  höher  stehen  als  das  trockene.*) 

Die  Psychrometer-Differenz  ist  auch  ein  relatives  Mass  der  Ver- 
dunstung. Die  Verdampf ungsgesch\vindigkeit  ist  dem  Sättigungsdefizit  proportional 
(s.  S.  158).  Die  Psychrometerformel  liefert  für  das  Sättigungsdefizit  die  Gleichung 
E  —  e  —  c  (t  —  t').  Die  Psychrometer-Differenz  ist  demnach  auch  der  Verdunstungs- 
grüsse  proportional. 

In  .der  That  haben  Ule  und  Krebs  gefunden,  dass  das  Psychrometer  auch  als  Ver- 
tlunstuu^smesser  benutzt  werden  kann.  Krebs  hat  durch  Beobachtungen  am  Mansfelder  See  und 
Plattensee  spezieller  ermittelt,  dass  einer  Psychrometerdifferenz  von  1*^  eine  Verdunstungshöhe  von 
2  mm  pro  Tag  von  einer  freien  Wasserfläche  entpricht,  d.  i.  0.083  mm  pro  Stunde.  G.  Schwalbe 
hat  eingehender  nachgewiesen,  dass  der  jährliche  Gang  der  Verdunstung  sich  aus  dem  Gange  der 
Psychrometerdifferenz  ableiten  lässt.*» 

5.  Haarhygrometer  und  andere  Hygrometer.  Dieselben  beruhen  auf  der 
Eigenschaft  vieler  organischer  Stoffe,  je  nach  dem  Sättigungsgrade  der  Luft  mit 
Wasserdampf  mehr  oder  weniger  Wasser  hygroskopisch  aus  der  Luft  aufzunehmen 
und  dadurch  ihr  Volum  zu  verändern. 

Saussures  Haarhygrometer,'*)  das  sich  in  anderer  Form  als  gebräuchlichstes 
Hygrometer  erhalten  hat,  beruht  darauf,  dass  Menschenhaare  sich  um  so  mehr  aus- 
dehnen, je  feuchter  die  Luft  wird.  Das  sorgfältig  entfettete  Haar  wird  gespannt 
und  um  eine  Achse  geschlungen,  ein  Zeiger  folgt  der  Ausdehnung  und  Verkürzung 
desselben  und  zeigt  auf  diese  Weise  die  Änderung  der  Feuchtigkeit  an.  Das  Haar- 
hygrometer  (sowie  alle  auf  Hygroskopie  beruhenden  Hygrometer)  giebt  zunächst 
die  relative  Feuchtigkeit,  den  Grad  der  Sättigung  der  Luft  mit  W^asserdampf 
an.  Da  sich  jedes  Haar  etwas  anders  verhält,  muss  die  Skala  für  jedes  Instrument 
individuell  geteilt  werden.  In  gesättigt  feuchter  Luft  soll  das  Hygrometer  1 00  zeigen 
in  ganz  trockener  Luft  (über  konzentrierter  Schwefelsäure)  auf  Null  weisen. 


1)  Man  sehe  Ekholm,  Met.  Z.    1894.    S.  97  u.  Nippold,  S.  333. 

2)  Über  die  Darstellung  des  jährlichen  Ganges  der  Verdunstung.  Met.  Z.  1902.  S.  49.  — 
M.  8.  a.  Dr.  G.  Schwalbe.  Über  Verdunstung.  Natun*'.  Rundschau.  1902.  S.  276.  Theo- 
retischer Nachweis  des  Zusammenhanges. 

3)  Essais  sur  hygrom^trie.  1703.  Deutsch  in  Ostwalds  Klassiker  der  exakten 
Wissenschaften.    Nr.  115.     Leipzig.     1900. 
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Die  Hygrometer  leisten  gute  I>ien>te  zur  bequemen  Beä^tummung  der  Feuchtigkeit  in  ge- 
»chlossencn  Bäumen  und  für  die  meteorologischen  Stationen  höherer  Breiten  im  Winter,  wo  das 
Psychrometer  oft  unsicher  wird.  Es  ist  sehr  zu  empfehlen ,  im  Winter  neben  dem  Psychrometer 
ein  Koppe sche>  oder  Lambrechtsches  HaArhygrrometer  zu  rerwenden.  Die  Haarhygrometer 
mü«^»en  aber  häufig  kontrolliert  werden,  da  leicht  Standandenmgen  oder  Störungen  in  der  Fimktion 
eintreten.'»  Auch  zur  Registrierung  der  Feuchtigkeit  bedient  man  sich  am  besten  der  Haar- 
hy?rometer  (Hygrograph  von  Richard^. 

Pernter  empfiehlt  das  Haarhygrometer  an  Stelle  des  Psychrometers  an  den  Stationen  zweiter 
Ordnung  einzuführen. 

Die  Litteratur  über  das  Psychrometer  und  Haarhygrometer  findet  man  zusammengestellt  in 
hei  ine ks  Psychrometer  Tafeln.  Fünfte  Auflage  Ton  J.  M.  Pernter  ^Leipzig,  Engelmann  1903). 
Die»e  Tafeln  enthalten  auch  Hygrometertafeln,  um  aus  der  relatiTcn  Feuchtigkeit  bequem  den 
Thunpfdruck  ohne  Rechnung  zu  erhalten. 

Über  den  Haarhygrometer  sehe  man  die  Arbeit  Ton  J.  Pircher  (^Denkschriften  der 
Wien.  Akad.     LXXJU.    Wien  19C<1). 

Formeln  für  die  Berechnung:  des  Wasserdam pfgrehaltes  der 

Atmosphäre. 

1.  Abhängigkeit  der  maximalen  Dampfspannung  £  von  der  Tem- 
peratur. Formel  von  Magnus-)  (Pogg.  AniL  B.  41.  S.  247.  —  Holtzmannhat 
eine  ganz  ähnliche  gefunden:  Pogg.  Ann.  Ergänzungsb.  EL  S.  1S3): 

7.45  t 
-234.7  + 1 
E  =  4.53x  10 

2.  Gewicht  des  Wasserdampfes  in  der  Volumeinheit  ( Kubikmeter)  feuchter 

Luft  in  Grammen.    Ein  Kubikmeter  trockene  Luft  wie^  bei  dem  Barometerstande  b 

und  der  Temperatur  t: 

1293 

s'  — (b  :  760). 

I  -hat  ^ 

Ein   Kubikmeter  Wasserdampf  bei   der  Spanuknift  e  wiegt  demnach,   da   sein 

^l^ezifis(hes  Gewicht  gegen  Luft  bloss  0.623: 

,      ,  ,  ,        0.623(1293)         e    ,       ,  1,060 

C^ewicht  pro  m^  = •        -  m  Oramm  s«  -       -       -e. 

I  -4-at  760  0  -h  at) 

Das  Ciewioht    des  Wasserdaiiipfes   im  Kubikmeter   i^t   aKo  nur  wenig  Terschieden  von  dem 

I>ämpfdracke  e,  es  ist  demselben  gleich  für  (1  -j-nt)««  l.O^iÖ,   d.  i.  für  t  =  1»3.4^,  bei  niedrigeren 

Temperaturen  ist  das  Gewicht  de»  Wa!»seniHmpfes  grösser,  bei  höheren  kleiner  als  die  Spannkraft. 


1)  Hat  ein  Haarhygronieier  seine  im  Herbst  und  im  Frühling  nach  dem  PMchromeler  be- 
stimmte Standkorrektion  nicht  geändert,  so  darf  man  annehmen,  dass  e^  die  relative  Feuchtigkeit 
im  Winter  bis  auf  ^2  Proz.  sicher  angereigl  hat,  die  Monat>mittcl  sind  auf  -^1  Proi.  richtig. 
Da«*  hat  s>chon  (Jalle  vBre^lau)  gefunden.  r>a<*  Haarln gronu-ter  soll  alle  fünf  Jahre  mindestens 
einer  totalen  Reparatur  unterzogen  wenien.  ^ieht*  Rergmann,  Rep.  f.  Met.  B.  IX.  Xr.  3.  Ka- 
niinskv,  Rep.  f.  Met.  TL  Supplement  band,  Hinloitung.  Auch  wrnn  das  Haar  längere  Zeit  in 
feui-hter  Luft  war,  funktioniert  c»  anders  wie  aoHut. 

"2;  Weihrauch  hat  diescll>e  auf  eine  einfadurt»  Ki»rm  gebracht,  al>er  die  Konstanten 
werden  dadurch  so  grosse  Zahlen,  «lass  man  am  besten  nur  deren  (Brigg sehe)  Logarithmen  mit- 
teilt, die  ja  ohnehin  nötig  sind  .T  die  absolute   Teni|»eratur,  als«»  ^To  +  f^: 

_  L 
""  T 

£  »  a  b        ,  log  a  =  \*A  lt>"2.  loir<log  b   «  TKot^ni«. 

Diese  einfach  gebaute  Formel  giebt  die  Spannkräfte  iwi>chen  t  j« — 20**  (T  ^  253^  und 
t -«  35°  (T««SO^'  mit  vollkommen  xureiehender  Cienauigkeit.  .Studien  zur  Mittelbildnng  der  rela- 
tiven Feuchtickeil.     Bull.  Moskau.      !»4, 
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3.  Spezifische   Feuchtigkeit,    Dampfmenge  im  Kilogramm  feuchter  Luft 
Dieselbe  ist:  0.623  e :  (b  —  0.377  e). 

Daa  Gewicht  eines  Kubikmetern   feuchter  Luft   setzt  sich  zusammen  aus  dem  Gewicht  der 

trockenen  Luft  (Druck  ^  b  —  e)  in  demselben,  d.  i.  aus  — ; . und    dem    des    Wasser- 

1  +  «t       ^60 

dampfes,  also :       '  -  .  — -- .     Die  Summe  dieser  beiden  Gewichte  ist  nach  einfachen  Kürzungen 

1  -f-  ftt        i  dO 

Gewicht  eines  Kubikmeters  feuchter  Luft  s— 


1  +  at  '  760 

Das  Volum  der  Gewichtseinheit  (des  Kilogramm)   feuchter  Luft  ist  der  reciproke  Wert: 
dieses  Ausdruckes,  also: 

i  +  ^  Z?^ 

■  80       *   (b  — 0.377  e)  * 
Wollen  wir  wissen,  wie  viel  Wasserdampf  in  diesem  Volum  feuchter  Luft  enthalten  ist,  so 
müssen  wir  diesen  letzten  Ausdruck   mit  dem  Gewicht  des  Wasserdampfes  im  Kubikmeter  multi- 
plizieren : 

/.««,*         80            e         1  +  at              760  ^  ^^^  e 

0.623  .  ~-r—r  .  3:7:r  X  --^ ;; .   -«  0.623  • 


1  +  a  t     760  so  (b  —  0.377  e)  .(b  —  0.377  e) 

Dies  ist  also  das  Gewicht  des  Wasserdampfes  in  einem  Kilogramm  feuchter  Luft.  Da  e  sehr 
klein  ist  gegen  b,  so  kann  man  auch  für  atmosphärische  Verhältnisse  meist  unbedenklich  setzen*) 
0.623  (c:b|. 

4.  Das  Verhältnis  zwischen  dem  Gewicht  des  Wasserdampfes  und 
dem  Gewicht  der  trockenen  Luft  im  gleichen  Volum  oder  gleichem  Gewicht 
feuchter  Luft  erhält  man  unmittelbar  aus  den  früher  aufgestellten  Gleichungen. 

Gewicht  des  Wasserdampfes  im  Kubikmeter  feuchter  Luft:  0.623  •  - — ; -.  —- . 

'^  1+at     760 

Gewicht  der  trockenen  Luft  in  demselben :  — ; .  -rr— ;—. 

1  +  tt  t       760 

Die  Division  giebt:  0.623^ . 

D  —  e 

Das  ist  das  Verhältnis  des  Dampfgewichtes   zum  Luftgewichte   und  natttrlich 

von  der  spezifischen  Feuchtigkeit  kaum  verschieden. 

III.  Die  vertikale  und  die  horizontale  Verteilung  des  Wasserdampfgehaltes. 

A.  Die  Abnahme  des  Wasserdampfgehaltes  der  Atmosphäre  mit  der  SeehShe. 

Das  schon  in  der  Einleitung  benützte  Dal  ton  sehe  Gesetz  und  die  aus  dem- 
selben abgeleitete  Konsequenz,  dass  die  gasigen  Bestandteile  der  Atmosphäre  unter 
ihrem  eigenen  Drucke  stehen,  man  also  von  einer  Stickstoff-  und  Sauerstoffatmosphäre 
sprechen  und  deren  Partialdrucke  aus  den  spezifischen  Gewichten  dieser  Gase  be- 
rechnen dürfe,  hat  auch  dazu  geführt,  eine  selbständige  Wasserdampfatmosphäre  der 
Erde  anzunehmen.  Wenn  der  Druck  des  Wasserdampfes  an  der  Erdoberfläche  von 
der  Dampfmenge  abhängt,  welche  sich  in  der  Vertikalen  über  einem  Orte  befindet 
so  giebt  uns  der  Dampfdruck  auch  das  Gewicht  der  gesamten  Dampfmenge  über  uns 
an,  und  dasselbe  wäre  gleich  ex  13.6kg  (13.6  spez.  Gewicht  des  Quecksilbers)  auf 


Das  zweite  Glied  erreicht  (b  ^  760  mm  gesetzt)  bei  gesättigter  Luft  im  Maximum:  bei  15^  0.07,  bei 
20®  0.12,  bei  25®  0.22,  bei  30®  0.40  g  als  Korrektion.  Zur  Berechnung  des  Gewichtes  des  Wasser- 
dampfes im  Kilogramm  feuchter  Luft  ist  der  letzte  Ausdruck  bequemer  als  der  erste. 
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dem  Quadratmeter,  weiui  e  den  herrschenden  Dampfdruck  in  Millimeter  (gemessen 
durch  den  Druck  einer  Quecksilbersäule)  bezeichnet.  Da  1  Liter  (Kilogramm)  Wasser 
1  mm  Wasserhöhe  pro  Quadratmeter  giebt,  so  würde  diese  Dampfmenge  kondensiert 
eine  Regenhöhe  von  ex  13.6  mm  liefern. 

Um  den  Druck  der  , trockenen  Luft"  zu  erhalten,  dürften  wir  dann  nur  den  Dampfdruck 
vom  Barometerstand  abziehen.  Die  Ansicht,  dass  in  der  That  eine  eigene  Dampfatmosphäre  an- 
zunehmen sei,  hat  mit  allen  ihren  Konsequenzen  in  dem  berühmten  Meteorologen  H.  W.  Dove 
einen  eifrigen  Vertreter  gefunden,  und  dadurch  lange  Zeit  die  meteorologischen  Theorien  beherrscht! 
namentlich  die  deutsche  Meteorologie.  Schmid  hat  in  seinem  Lehrbuch  (1860)  ein  eigenes  Kapitel 
„Druck  der  trockenen  Luft**  (S.  886/95)  als  einer  feststehenden  Thatsache,  ohne  irgend  einen  Hin- 
weis auf  erhobene  oder  mögliche  Einwände  gegen  dieselbe.  Doch  hatten  schon  damals  Espv  in 
Nordamerika,  Broun  in  England,  Jelinek  in  Prag  Bedenken  dagegen  erhoben,  dass  dem  be- 
obachteten Dampfdruck  mehr  als  eine  lokale  Giltigkeit  zugeschrieben  werde,  indem  sie  auf  geringe 
Entfernungen  hin  grosse  Differenzen  im  beobachteten  Dampfdrucke  fanden.  Den  bedeudensten 
Gegner  (auf  dem  Kontinent)  fand  die  Theorie  einer  selbständigen  Wasserdampfatmosphäre  in 
Lamont.  Derselbe  wies  darauf  hin,  dass  das  Dal  ton  sehe  Gesetz  vollkommen  giltig  sein,  und 
doch  keine  Anwendung  auf  den  atmosphärischen  Wasserdampf  finden  könne.  Jelinek  und 
Kämtz  nahmen  an,  dass  der  gebildete  Wasserdampf  nur  allmählich  sich  verbreite,  und  Lamont 
zeigte,  dass,  wo  Wasserdampf  sich  bildet,  er  die  Luft  mehr  oder  weniger  verdrängt,  und  dass 
dampfgesättigte   oder   feuchte  Luft  längere  Zeit  neben  trockener  im  Gleichgewicht  bleiben  könne. 

In  England  hat  R.  Strachey  überzeugend  nachgewiesen,  dass  die  Annahme  einer  selbst- 
ständigen Dampfatmosphäre  mit  den  Beobachtungsergebnissen  vollkommen  in  Widerspruch  stehe, 
und  dass  der  Wasserdampfgehalt  der  Atmosphäre  in  einem  viel  rascheren  Verhältnis  mit  der  Höhe 
abnimmt,  als  dies  in  einer  selbständigen  Wasserdampfatmosphäre  der  Fall  sein  müsste,  femer  dass 
die  thatsächliche  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  in  der  Atmosphäre  die  von  der  Theorie  geforderten 
Dampfdrucke  in  grossen  Höhen  überhaupt  gar  nicht  zulasse. 

Wir  wollen  den  von  Strachey  gelieferten  Nachweis  der  Unverträglichkeit 
einer  selbständigen  Dampfatmosphäre  mit  den  Beobachtungen  hier  in  etwas  anderer 
Weise  wiedergeben  und  uns  dabei  auch  auf  die  neueren  Beobachtungsergebnisse 
stützen.  Zugleich  werden  wir  versuchen,  ob  sich  nicht  doch  ein  empirisches  Gesetz 
der  Abnahme  des  Wasserdampfgehaltes  mit  der  Höhe  aufstellen  lasse,  welches  den 
Beobachtungen  mit  genügender  Schärfe  entspricht. ') 

Wenn  der  Wasserdampf  in  der  Atmosphäre  das  Daltonsche  Gesetz  befolgen  würde,  so 
könnte  man  nach  der  Formel,  die  wir  schon  in  der  Einleitung  S.  130  mitgeteilt  haben,  aus  dem  an 
der  Erdoberfläche  beobachteten  Dampfdruck  auch  den  Dampfdruck  in  jeder  gegebenen  Höhe  be- 
rechnen. Wir  brauchten  nur  statt  der  Konstanten,  die  für  die  atmosphärische  Luft  gilt,  die  für 
den  Wasserdampf  giltige  einzusetzen,  welche  sich  aus  dem  spezifischen  Gewicht  derselben  (^/h  von 
dem  der  trockenen  Luft)  ergiebt,  demselben  verkehrt  proportional  ist.*)  Die  derart  berechneten 
Dampfdrucke  in  verschiedenen  Höhen  kann  man  dann  mit  den  beobachteten  vergleichen  und  zu- 
sehen, wie  weit  sie  von  jenen  abweichen.  Um  die  beobachteten  Dampfdrucke  mit  den  berechneten 
bequem  vergleichen  zu  könnnen,  folgen  wir  dem  Vorgange  von  Strachey  und  setzen  den  Dampf- 
druck an  der  Erdoberfläche  stet*  gleich  1 ,  und  drücken  die  in  der  Höhe  beobachteten  Dampf- 
drucke in  Bruchteilen  des  gleichzeitig  an  der  Erdoberfläche  beobachteten  Dampfdruckes  aus. 
So  ist  z.  B.  der  mittlere  Dampfdruck  auf  dem  Säntisgipfel  (2467  m)  3.3  mm,  unten  (Zürich,  Alt- 


1)  Siehe  Hann,  Die  Abnahme  des  Wasserdampfgehaltes  der  Atmosphäre  mit  zunehmender 
Höhe.  Z.  f.  Met.  B.  IX.  1874.  8.  193.  —  Ferner:  Tafeln  zur  Berechnung  des  Wasserdampfge- 
haltes der  Atmosphäre.     Ebenda.   B.  XIX.    1884.     S.  228  etc.,  und  B.  XXIX.     1894.    S.  194  etc- 

2)  Wir  fanden  für  trockene  Luft  als  Höhe  der  homogenen  Atmosphäre  7991  m,  für  Wasser- 
dampf würde  dieselbe  im  Verhältnis  des  geringen  spezifischen  (Jewichtes  grösser,  also  7991  X  8/5 
^12  830  m  sein,  die  Konstante  zur  Rechnung  mit  gewöhnlichen  Logarithmen  ist  also  29  540  m 
(d.  i.  die  gewöhnliche  Barometerkonstante  18  400  X  8/5).  Es  gilt  demnach  log  b  *  log  B  —  (h  :  29540) 
für  die  Druckabnahme  in  einer  Wasserdumpfatmosphäre. 
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Stätten)  in  464  m  6.85  mm,  also  Verhältnis  0.48  für  2000  m  Höhendifferenz.  Zu  Newara  Eliya 
auf  Ceylon  in  1892  m  ist  der  Dampfdruck  11.04,  unten  am  Meeresniveau  21.7  mm,  Verhältnis  0.51. 
Auf  diese  Weise  ist  möglich,  die  relativen  Dampfdrucke  in  gleicher  Seehöhe  aus  den  verschiedensten 
Klimateu  auf  Mittelwerte  zu  bringen.  Dieser  Vorgang  setzt  allerdings  voraus,  dass  der  Dampfdruck 
in  einer  geometrischen  Progression  mit  der  Höhe  abnimmt;  das  müsste  aber  auch  der  Fall  sein, 
wenn  eine  selbständige  Wasserdampf atmosphäre  existieren  würde. 

Die  Beobachtungen  auf  Bergen  ergeben  die  folgenden  Werte  der  Abnahme  des 
Dampfdruckes  mit  der  Höhe,  welche  mit  jenen,  die  aus  der  Annahme  einer  selbstän- 
digen Dampfatmosphäre  sich  berechnen  lassen,  verglichen  werden  mögen. 

Abnahme  des  Dampfdruckes  mit  der  Höhe. 
Höhe  in  Tausenden  von  engl.  Fuss. 
Höhe  1  2  4  6  S  10         12 

e  beobachtet        (.85)       .SO        .64        .51         .40        .32        .28 
e  berechnet»)       .98         .95         .91         .87         .83        .79        .76 

Man  sieht  aus  dieser  Vergleichung,  dass  der  Dampfdruck  viel  rascher  mit  der 
Höhe  abnimmt,  als  dies  in  einer  selbständigen  Dampf  atmosphäre  der  Fall  sein  würde 
schon  in  2000  Fuss  (650  m)  ist  der  Unterschied  V«  des  Betrages  und  in  20  000  engl. 
Fuss  (6500  m)  ist  der  beobachtete  Dampfdruck  nur  mehr  V.^  des  berechneten.  In 
6000  engl.  Fuss  (1950  m)  ist  die  wirkHch  in  der  Atmosphäre  vorhandene  Dampf- 
menge nur  mehr  die  Hälfte  von  jener  am  Meeresniveau,  statt  dass  er  noch  nahezu 
90  Proz.  betragen  sollte. 

Wir  haben  früher  eimittelt,  dass  am  Äquator  die  Isotherme  von  0^  bei  5100  m 
Seehöhe  liegt,  d.i.  bei  ca.  16  000  engl.  Fuss.  Nach  der  Theorie  müsste  daselbst  der 
Dampfdruck  noch  gleich  21  mm  x  0.68  =  14.3  mm  sein,  aber  bei  0  ^  kann  der  Dampf- 
druck 4.6  mm  nicht  überschreiten.  Die  thatsächliche  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe 
gestattet  deshalb  gar  nicht  die  Existenz  einer  selbständigen  Dampfatmosphäre. 

In  der  freien  Atmosphäre  erfolgt  die  Abnahme  des  Dampfdruckes  mit  der 
Höbe  noch  rascher  als  auf  den  Gebirgen  der  Erdoberfläche,  wie  die  neueren  wissen- 
schaftlichen Luftschiffahrten  ergeben  haben.  Da  die  höheren  Luftschichten  ihre  Be- 
reicherung mit  Wasserdampf  von  der  Erdoberfläche  her  erhalten,  so  erscheint  dieses 
Ergebnis  ganz  natürlich.  R.  Süring  hat  die  begüglichen  Ergebnisse  der  deutschen 
Ballonfahrten  in  sehr  übersichtlicher  Form  zusammengestellt  '^),  und  es  mögen  hier  die 
Zahlen  für  die  Abnahme  des  Dampfdruckes  im  Gebirge  vergleichend  daneben  gestellt 
werden,  so  weit  selbe  reichen. 

Abnahme  des  Dampfdruckes  mit  der  Höhe  (nach  Kilometern). 
A.  in  der  freien  Atmosphäre,  B.  in  Gebirgen. 
Höhe     0.5         1.0         1.5         2.0         2.5         3.0         3.5         4.0         4.5  5  6  7  8 

A  .83         .68         .51         .41         .34         .26         .20         .17         .14         .11       .054       .028       .013 

B  .83         .70         .58         .48         .40         .34         .28         .23         .10         .16         ~         —  — 

In  einer  Höhe  von  3  km  (Sonnblickhöhe)  enthält  die  freie  Atmosphäre  durchschnittlich  nur 
mehr  '/«  des  Dampfgehaltes  im  Meeresniveau  (im  Gebirge  noch  'ys),  in  5  km  Höhe  wenig  über  '/lo 
und  darüber  hinaus  wird  die  Luft  äusserst  dampfarm.  Da  die  Ballonbeohachtungen  für  8  km  Seehöhe 
eine  mittlere  Temperatur  von  ca.  — 30®  (über  Berlin  und  Paris)  ergeben  haben,  so  kann  in  dieser 
Höhe  die  Luft  im  Maximum  nur  mehr  einen  Dampfdruck  von  0.15  mm,  bei  der  relativen  Trocken- 


1)  Für  englische  Fuss  nach  der  Formel :  log  eh  —  log  eo  —  (h  :  96  920). 

2)  Reinhard  Süring,  Die  Verteilung  des  Wa^serdampfes.  Wissenschaftliche  Luftfahrten. 
B.  Hl.  Braunschweig  1900.  S.  157  etc.  —  Die  Kolumne  B  von  mir  berechnet  nach  der  empi- 
risohen  Formel :  log  ei,  ^  löge  o  —  (h  :  6340).     S.  npüter. 
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heit  dieser  Höhen  wohl  kaum  0.07  mm  enthalten,  was  ca.  1  Proz.  des  Dampfdruckes  an  der  Erd- 
oberfläche sein  würde.     Damit  stimmen  in  der  That  die  obigen  Beobachtungsergebnisse. 

Infolge  der  (durch  die  Temperaturabnahme  bedingten)  rascheren  Abnahme  des  Wasserdampf - 
gehaltes  der  Atmosphäre  mit  der  Höhe  bilden  selbst  nicht  sehr  hohe  Gebirge  sehr  einflussreiche 
Scheidewände  für  die  Hvdrometeore.  Ein  Gebirgszug  von  2  km  Kammhöhe  lässt  kaum  mehr  die 
Hälfte  des  Wasserdampfgehaltes  der  Luft  passieren,  die  andere  Hälfte  muss  beim  Aufsteigen  des 
Luftstromes  kondensiert  werden. 

Empirische  Formel  für  die  Abnahme  des  Wasserdampfgehaltes 
mit  der  Höhe.  Bei  Vergleichen  der  relativen  Abnahme  des  Dampfdruckes  (ehiCo 
mit  der  Höhe  fällt  sogleich  aaf,  dass  diese  Relativzahlen  für  gleiche  Höhen  in  allen 
Klimaten  fast  völlig  übereinstimmen,  also  von  der  Grösse  der  Dampfspannung  an  der 
Erdoberfläche  unabhängig  sind. 

In  der  Schweiz  wie  auf  Ceylon  ist  der  relative  Dampfdruck  in  ca.  2000  m  (relativ)  50  Proz. 
des  Druckes  im  unteren  Niveau ,  obgleich  der  letztere  in  der  Schweiz  rund  nur  7  mm ,  in  Ceylon 
22  nun  ist;  der  mittlere  Dampfdruck  ist  im  Winter  auf  dem  Sonnblickgipfel  1.5  mm,  d.  i.  37  Proz. 
von  jenem  am  Meeresniveau,  auf  Java  in  gleicher  Höhe  7.2  mm,  d.  i.  36  Proz.,  während  die  Dampf - 
drucke  unten  resp.  4  und  20  mm  sind.  Daraus  folgt,  dass  der  Dampfdruck  in  der  Atmosphäre 
nicht  in  einer  arithmetischen,  sondern  in  einer  geometrischen  Progression  mit  der  Höhe  abnimmt; 
nicht  die  Differenzen,  sondern  die  Quotienten  des  Dampfdruckes  gleiclier  Höhenunterschiede  sind 
gleich  oder  konstant,  und  zwar,  wie  sich  im  Gebirge  wenigstens  bei  näherer  Untersuchung  ergiebt, 
sehr  nahe  gleich  für  alle  Höhen.  Diese  nahezu  konstanten  Quotienten  setzen  uns  sogleich  in, 
Stand,  eine  empirische  Formel  für  die  Abnahme  des  Dampfdruckes  mit  der  Höhe  aufzustellen. 

Die  empirische  Formel  für  die  Abnahme  des  Dampfdruckes  mit  der  Höhe  in 
Gebirgen  lautet  i): 

_    h 

h  0500 

log  Ch  =  log  eo  —  ——,  oder  e^  =  eo  1 0 

Für  metrisches  Mass  (für  engl.  Fuss  ist  die  Konstante  20  700  Fuss),  e^  bezeichnet 
den  Dampfdruck  in  der  Höhe  h,  also  im  oberen,  eo  im  unteren  Niveau. 

Während  die  oben  abgeleitete  empirische  Formel  die  Ergebnisse  der  Dampf- 
druckbeobachtungen auf  Bergen  vollkommen  genau  wiedergiebt,  liefert  sie  für  die 
grösseren  Höhen  der  Atmosphäre  erheblich  zu  grosse  Werte  des  Dampfdruckes.  Die 
Beobachtungen  im  Ballon  lassen  sich  aber  auch  nicht  durch  eine  einzige  kleinere  Kon- 
stante in  der  Formel  wiedergeben.  Es  ist  aber  Süring  geglückt,  der  letzteren  eine 
sehr  einfache  und  praktische  Form  zu  gehen.     Süring  findet,  dass  die  Formel: 

_1_J!!.         --"-,+  M 

6        120  0  \     ^20/ 

eh  =  eolO  —Co  10  , 

h  in  Kilometern,    die   im    Ballon  beobachteten    Dampfdrucke    (unter    mittleren  Ver- 
hältnissen)   sehr     gut    wiedergiebt.      Diese    Formel    kann    in    der    That    als    der 


1)  Man  überzeugt  sich  leicht,  dass  die  Quotienten  aus  den  obigen  Relativzahlen  (S.  10*,^ 
für  gleiche  Höhenintervalle,  oder  die  Differenzen  der  Logarithmen  derselben,  nahezu  gleich  und 
konstant  sind,  wie  es  einer  geometrischen  Progression  entspricht.  Die  mittlere  Differenz  der  Loga- 
rithmen zweier  aufeinander  folgender  Werte  von  e  in  gleichen  Höheninter\'allen  von  je  2000  engl. 
Fuss  ist  0.0925,  somit  folgt  aus:  log  e«  —  log  ei,  —  h  :  C  -»  0.0925,  C  «  h  :  0.0925  =  21600  engl.  Fuss 
—  6580  m.  In  meiner  ersten  Abhandlung  (Zeitschrift  f.  Met.  B.  IX.  1874.  S.  198)  habe  ich  6500 
gefunden,  welche  Zahl  auch  ohne  Gefährdung  der  erreichbaren  Genauigkeit  der  damit  berech- 
neten Werte  von  eh :  Co  beibehalten  werden  kann,  da  sie  sich  schon  eingebürgert  und  zur  Be- 
rechnung von  Tafclwerten  Verwendung  gefunden  hat. 
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entsprechende  Ausdruck  der  Dampfdruckänderung  mit  der  Höhe  in  der  freien  Atmo- 
sphäre angesehen  werden.  *). 

Schätzung  der  in  der  Atmosphäre  bis  zu  einer  gewissen  Höhe,  oder  bis 
zu  deren  Grenze  enthaltenen  Was-serdampfmenge.  Die  oben  aufgestellten 
empirischen  Formeln  gestatten  diese  Aufgabe  zu  lösen,  erstere  bis  zu  Höhen  von 
ca.  4  km  im  Gebirge  mit  vollkommen  zureichender  Genauigkeit,  letztere,  wegen  der 
Änderung  der  Konstanten  mit  der  Höhe  nur  ganz  näherungsweise.  Da  aber  ober- 
halb 5  km  der  Dampfgehalt  der  Atmosphäre  fast  keinen  Einfluss  mehr  auf  das  Re- 
sullat  hat,  kann  man  eine  mittlere  Konstante  für  das  Höhenintervall  0 — 5  km 
einführen. 

Wir  setzen  künftig  zum  Zwecke  solcher  Summierungen: 
Für  die  Dampfdruckabnahme  im  Gebirge  C  =  6.5  km  (wie  früher) 

Für  die  Dampfdruckabnahme  in  der  freien  Atmosphäre  C  «=  5.0  km 

Für  mittlere  Verhältnisse  (und  nur  für  solche  darf  man  überhaupt  die  obigen  Fonneln 
anwenden)  können  wir  zur  Schätzung  des  Wasserdampfgehaltes  ganzer  Luftschichten  von  der  Höhe 
einer  homogenen  Dampfatmosphäre  wie  beim  Luftdruck  ausgehen,  indem  wir  diese  Höhe  aus  der 
obigen  Konstanten  berechnen  durch  Multiplikation  derselben  mit  dem  Modul  der  Briggsehen 
IvOgarithmen.') 

Für  die  freie  Atmosphäre  erhalten  wir  sonach  5.0  X  0.4343  -«  2.17  km  als  Höhe  der  Dampf- 
sehicht,  welche  bei  Normaldruck  und  Normaltemperatur  dem  Gewichte  der  in  der  Atmosphäre  ent- 
haltenen Dampfmenge    äquivalent    wäre.     Bezeichnet   e«   den   mittleren  Dampfdruck  an   der  Erd- 


1)  Die  Ballonbeobachtungen  ergeben  für  die  Höhe  bis  47s  km  in  guter  Übereinstimmung 
die  Konstante  5250  m,  von  4*,'2 — 8  km  aber  im  Mittel  3550  m  (als  allgemeines  Mittel  findet  man 
4150  m).  Zwischen  4'/»  und  5  km  nimmt  die  Konstante  plötzlich  ab,  es  ist  dies  die  gleiche  Höhen- 
stufe, in  der  auch  die  Temperaturabnahme  sich  rasch  vergrössert.  Die  Anwendung  der  gleichen 
Konstante  giebt  deshalb  keine  befriedigende  Übereinstimmung  zwischen  Beobachtung  und  Rechnung. 

Die  Formel    von  Süring  lässt  die  Werte  ei, :  e«  bequemer  und  leichter  berechnen,   als  es 

(23\ 
— -  ]  «  —  0.575,  zieht  man  diese 

Zahl  von  0  ab,  so  erhält  mau  den  Logarithmus  von  ei,  le»,  in  unserem  Falle  9.425,  zu  welchem 

Logarithmus    die  Zahl   0.266   oder   26.6  Proz.  gehört;    die  Beobachtungen   ergaben   26.4.     Oder: 

26  /  ei,  \ 

h  »  6  km,  Exponent  —  --  «  —  1.30,  log  (  -^   ,  also  8.70,  Zahl  0.05. 
20  V  ®o  / 

Die  amerikanischen  Registrierungen  der  Feuchtigkeit   bis  zu  Höhen  von   7000   engl.  Fuss 

mittelst  Drachen  liefern  die  Konstante  5400  m,  in  guter  Übereinstimmung  mit  den  Ballonbeobach- 
tungen für  das  gleiche  Höhenintervall. 

2)  Wie  beim  Luftdruck,  wo  C  «  18  400  und  18  400  X  0.4343  «  7991  m  die  Höhe  der  ho- 
mogenen Atmosphäre  ergiebt. 

2)  Wollte  man  die  Dampfmenge  berechnen,  welche  bis  zu  einer  gewissen  Höhe  oder  in  einer 
Schicht  von  bestimmter  Mächtigkeit  vorhanden  ist,  und  diese  Aufgabe  ist  die  wichtigere  und  auch 
die  bestimmtere,  so  erhält  man  die  folgende  Gleichung: 

_     h 

2.3.e^U— 10  J. 

Für  h  a  00  oder  für  die  Dampfmenge  bis  zur  Grenze  der  Atmosphäre  finden  wir  wieder 
den  schon  oben  im  Text  gegebenen  Ausdruck  für  die  gesamte  Dampf  menge  der  Atmosphäre. 
Wollen  wir  aber  z.  B.  die  Dampfmenge  berechnen,  die  im  Sommer  in  einer  Luftschicht  von  2000  m 
enthalten  ist,  so  wäre  e©  ■»  11.0  mm,  h  ««  2000,  der  Ausdruck  in  der  Klammer  wird  =•  1  — 0.40  ■—  0.60, 
Bomit  die  gesamte  Dampfmenge  rund  15  kg  pro  Quadratmeter,  d.  i.  mehr  als  die  Hälfte  des  ge- 
samten Wassergehaltes  der  Atmosphäre.  —  Wollte  man  genauer  rechnen,  so  müsste  man  noch 
durch  1  +  at  dividieren,  wo  t  die  mittlere  Lufttemperatur  zwischen  0  und  2  km,  also  etwa 
12**  wäre.     Dann  ist  1  -f-  at  am  1.044  und  die  Division  giebt  14.3  kg. 
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Oberfläche,  so  ist  das  Gewicht  eines  Kubikmeters  Wasserdampf  daselbst  (s.  S.  168)  0.00106  e© : 
(1-f-fft)  in  Kilogramm;  somit  das  Gewicht  einer  Schicht  von  2.17  km  ^2.3 Xeo  kg,  da  wir  die 
Temperaturkorrektion  bei  diesen  Schätzungen  füglich  weglassen  können. 

Nach  der  Da Iton sehen  Theorie,  dieselbe  auf  den  Wasserdampf gehalt  der  Atmosphäre  äuge- 
gewendet,  müsste  man  die  Höhe  der  homogenen  Dampf atmosphäre  zu  12.8  km  annehmen  (s.  S.  168 
unten).  Man  erhält  also  dabei  den  Dampfgehalt  der  Atmosphäre  nahezu  sechs  mal  zu  gross,  oder 
der  wirkliche  Dampfgehalt  derselben  beträgt  nur  0.17  .von  dem  theoretischen  Betrage. 

Bei  einem  mittleren  Dampfdruck  von  11  mm,  wie  er  im  Sommer  durchschnittlich  in  Mittel- 
europa beobachtet  wird,  ist  daher  der  gesamte  Wasserdampfgehalt  der  Atmosphäre  über  uns  auf  11.0 
X  2.3  ^  25.3  kg  zu  schätzen,  welcher  kondensiert  eine  Regenhöhe  von  25  mm  geben  würde. 
Die  früher  herrschende  Theorie  hätte  aber  gerechnet  11  X  13.6  =s  150  kg,  entsprechend  einer  Regen- 
höhe von  150  mm.     Der  Unterschied  ist  also  sehr  gross. 

Um  die  Fragen  über  den  Wasserdampfgehalt   der  Atmosphäre   bequem  beant- 

^li 

6500 

Worten   zu    können,    kann   man   die  Grösse  U)  für  verschiedene  Werte  von  h 

im    voraus   berechnen    und    in    eine    kleine    Tafel    bringen.     Eine  solche  findet  sicli 

nachstehend: 

Faktoren  zur  Berechnung  des  Wasserdampfgehaltes  der  Atmosphäre  im  Niveau  h 

wenn  der  Dampfdruck  im  unteren  Niveau  bekannt  ist. 

Cjj  ^  Co  X  Faktor. 
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Faktoren 


0 
1000 
2000 
3000 
4000 
5000 


1.00 

.06 

.93 

.90 

.87 

.84 

.81 

.78 

.75 

.70 

.68 

.65 

.63 

.01 

.59 

.57 

.55 

.53 

.49 

.48 

.46 

.44 

.43 

.41 

.40 

.38 

.37 

.35 

.33 

.32 

.31 

.30 

.29 

.28 

.27 

.26 

.24 

.23 

.23 

.22 

.21 

.20 

.20 

.19 

.18     , 

.17 

.16 

.16 

.15 

.15     1 

.14 

.14 

.13 

.13     1 

900 


.73 
.51 
.36 
.25 
.18 
.12 


Diese  Tabelle  gilt  für  die  Änderung  des  Dampfdruckes  mit  der  Höhe  im 
Gebirge,  also  für  Erhebungen  der  Erdoberfläche. 

Diese  Tabelle  gestattet  auf  die  bequemste  Weise  den  mittleren  Dampfdruck  auf  Bergen 
aus  Beobachtungen  an  deren  Fuss  mit  der  Genauigkeit  der  Beobachtungen  selbst  su  be- 
rechnen. Z.  B.  Im  August  1899  wurden  stündliche  Beobachtungen  auf  dem  (Jipfel  des  Fujijama 
in  Japan  in  3733  m  Seehöhe  angestellt.  Das  Monatsmittel  des  Dampfdruckes  ergab  bieh  zu  5.49  mm. 
Die  gleichzeitigen  Beobachtungen  zu  Tokio  und  Numazu  liefern  einen  Dampfdruck  im.Meeres- 
niveau  von  20.3  mm.  Berechnet  man  daraus  mittelst  unserer  Tabelle  den  Dampfdruck  auf  dem 
Gipfel  des  Fujijama,  so  hat  man  20.3 X  0  27 -«  5.48,  vollkommen  mit  den  Beobachtungen  über- 
einstimmend. 

Oder:  Rom-MonteCavo,  Höhendifferenz  h  «a  915  m.  Mittlerer  Dampfdruck  Rom:  Winter 
7.1,  Sommer  13.9.  Daraus  berechnet:  Monte  Cavo,  Winter  7.1  X  0.73  «»  5.2,  beobachtet  5.3, 
Sommer  13.9X0.73«  10.2,  beobachtet  10.4. 

Man  kann  natürlich  auch  umgekehrt  aus  den  Beobachtungen  in  einem  höheren  Niveau  den 
Dampfdruck  in  einem  tieferen  berechnen,  aber  weniger  genau,  weil  die  Fehler  in  dem  niedrigen 
Dampfdruck  dabei  vergrössert  werden.  Man  kann  auch  die  beobachteten  Dampfdrucke  auf  da« 
Meeresniveau  reduzieren,  was  zuweilen  wünschenswert  erscheint. 

Dass  unser  empirisches  Gesetz  so  überraschend  gute  Resultate  liefert,  dass  es  die  Beobach- 
tungen in  grösserer  Höhe  völlig  ersetzt,  darf  nicht  dazu  verleiten,  seine  absolute  Genauigkeit  und 
Tragweite  zu  überschätzen.  Die  Dampfdrucke  In  grösseren  Höhen  sind  kleine  Grössen,  deren  Ge- 
nauigkeit selbst  nur  bis  auf  einige  Prozent  verbürgt  werden  kann.  Die  Konstante  der  geome- 
trischen Progression  braucht  daher  nur  angenähert  bekannt  zu  sein,  oder  kann  praktisch  ziem- 
lich variieren,  ohne  dass  dies  in  den  Berechnungen  als  Fehler  zu  Tage  tritt.  Aber  die  Zulässig* 
keit  einer  geometrischen  Progression  in  der  Abnahme  des  Dampfdruckes  mit  der  Höhe  steht  fest. 
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Doch  gilt  alles  oben  Gesagte  nur  für  mittlere  Zustände,  für  eine  Art  Gleichgewichts- 
zustand der  Verbreitung  des  Wasserdampfes. 

Die  Abnahme  der  spezifischen  Feuchtigkeit  mit  der  Höhe  in  der 
freien    Atmosphäre.      Die    Änderung    des    Dampfgehaltes    in    einem    Kilogramm 
feuchter  Luft  mit  der  Höhe  erfolgt  weniger  regelmässig  als  die  des  Dampfdruckes. 
Abnahme  der  spezifischen  Feuchtigkeit  mit  der  Höhe  (Süring). 

h  in  km  1  1.5         2.0         2.5  3  4  5  6  7  8 

pu   in  Proz.         .76         .65         .55         .47         .39         .26         .17         .11         .07         .04 

Die  spezifische  Feuchtigkeit  an  der  Erdoberfläche  zu  Berlin  ist  etwa  5.9  g  pro 
Kilogramm  feuchter  Luft.  In  6  km  z.B.  wurde  beobachtet  pij  =  0.67,  die  Tabelle 
giebt:  5.9x0.11  =  0.65. 

Die  Abnahme  der  relativen  Feuchtigkeit  mit  zunehmender  Höhe 
erfolgt  sehr  unregelmässig,  so  dass  sich  keine  Formel  dafür  aufstellen  lässt.  Die 
Höhen,  in  denen  am  häufigsten  eine  Kondensation  des  Wasserdampfes  erfolgt,  zeigen 
eine  Zunahme  der  relativen  Feuchtigkeit,  oberhalb  nimmt  dieselbe  rasch  ab. 

Die  Beobachtungen  mittelst  Drachen  in  den  Vereinigten  Staaten,  die  aber  im  allgemeinen 
nur  für  gutes  und  windiges  Wetter  gelten,  lieferten  folgende  Mittelzahlen: 

Höhe         1500         2000         3000         4000         5000         6000         7000  engl.  Fuss 

490  650  970         1300         1600         1950         2270  Meter 

Prozent         65  65  65  64  58  59  51 

Die  Ballonbeobachtungen  in  Deutschland  ergaben  folgende  Mittelwerte: 
Höhe  Erde     500      1000      1500      2000      2500      3000      3500      4000      4500  m 

Relative  Feuchtigkeit     77        71         71  62  57  58  55  49  53  54    Proz 

Bei  den  grossen  Schwankungen,  denen  die  relative  Feuchtigkeit  je  nach  der 
Witterung  in  allen  Höhen  unterliegt,  haben  diese  Mittelwerte  aus  relativ  wenigen 
Beobachtungen  keine  allgemeinere  Geltung.  (In  grosser  Mehrzahl  der  Fälle  sind  die 
Luftfahrten  bei  anticyklonaler  Witterung  unternommen  worden.) 

B.  Die  Yerbreitang  der  atmosphärischen  Fenehtigkeit  längs  der  Erdoberfläehe. 

Der  Wasserdampfgehalt  der  unteren  Schichten  der  Atmosphäre  steht  in  engster 
Beziehung  zur  Temperatur.  Das  Innere  der  grossen  Wüsten  ausgenommen,  ist  die 
Verdampfung  von  der  flüssigen,  oder  selbst  von  der  festen,  aber  feuchten  oder  mit 
Vegetation  bekleideten  Erdoberfläche  reichlich  genug,  um  die  Luft  fast  stets  bis  zu 
einem  gewissen  Grade  mit  Wasserdampf  zu  sättigen.  Die  Linien  gleichen  Dampf- 
druckes an  der  Erdoberfläche  schliessen  sich  deshalb  dem  Verlaufe  der  Isothermen 
recht  enge  an,  von  relativ  geringen  Kontinentalräumen  abgesehen.  Der  Wasser- 
dampfgehalt der  Luft  nimmt  vom  Äquator  gegen  die  Pole  hin  zugleich  mit  der 
Temperatur  ab. 

Der  Grad  der  Sättigung  der  Luft  mit  Wasserdampf,  die  relative  Feuchtigkeit 
dagegen  zeigt  sich  von  der  Unterlage  viel  stärker  beeinflusst.  Sie  ist  über  den 
Ozeanen  vom  Äquator  bis  gegen  die  Pole  hin  nahe  dieselbe,  und  dürfte  sich  da  bei 
80  Proz.  halten;  in  den  Passatgebieten  kann  sie  auf  75  Proz.  (in  einzelnen  seltenen 
Fällen  selbst  auf  50  Proz.)  herabsinken  (nach  Schott).  Auf  den  Kontinenten  nimmt 
sie  von  den  Küsten  landeinwärts  ab,  in  den  höheren  Breiten  aber,  wo  die  Kontinente 
im  Winter  eine  sehr  niedrige  Temperatur  haben,  ist  dies  nur  im  Sommerhalbjahr 
der  Fall,  im  Winter  nimmt  die  relative  Feuchtigkeit  sogar  landeinwärts  zu,  weil 
bei  der  dort  heri-schenden  niedrigen  Temperatur  schon  sehr  geringe  Dampfraengen 
die  Luft  mit  Wasserdampf  sättigen.  Im  Sommer  aber  nimmt  die  relative  Feuchtig- 
keit landeinwärts  bedeutend  ab. 
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Im  allgemeinen  gilt  der  Satz:  Mit  steigender  Temperatur  nimmt  der 
absolute  Wassergehalt  der  Luft  zu,  die  relative  Feuchtigkeit  jedoch 
ab,  und  umgekehrt.  Über  den  Landflächen,  wo  die  Temperaturvariationen  rascher 
und  stärker  sind,  macht  sich  dieses  Wechselverhältnis  am  deutlichsten  bemerkbar. 

Svante  Arrhenius  hat  Hittelwerte  der  absoluten  und  relativen  Feuchtigkeit  für  Zehn- 
grad-Zonen berechnet.  Die  Zahlen,  zu  denen  er  dabei  gelangt  ist,  sind  sehr  geeignet  zu  einem 
allgemeinen  Überblick  über  die  Verteilung  der  Luftfeuchtigkeit  über  die  Erdoberfläche.  Die 
mittleren  Temperaturen  mögen  gleichfalls  hier  stehen,  weil  die  iibsolute  Feuchtigkeit  von  ihnen 
abhängt. 

Nordhalbkugel  Südhalbkugel 

70-60  60-50  50-40  40-30  30-20  20-10  10-Äqu.      Äqu.-lO  10-20  20-30  30-40  40-50  50-60 

Temperatur  (OLsius).  Jahr. 
—7.0      1.2         8.7        15.3       21.1i       25.4        25.5  35.1        23.1 

Relative  Feuchtigkeit.     Jahr. 
82  78  74        70*         71  75  79  81  79 

Wasserdampf  im  Kubikmeter  Luft.     (Gramm.) 

3.1  4.9         7.0         9.7        13.8       17.2         18.9  18.7        16.4 

Dezember,  Januar  und  Februar. 

1.2  2.2         3.9         6.5        10.4       15.3         17.7  19.4        18.0      14.8       11.1        8.3        5.7 

Juni,  Juli,  August. 
6.2         8.8       10.8       13.4        17.1       19.6        19.9  17.9        14.6       11.1         8.1        5.9         — 

In  den  Breiten  zwischen  20  und  40^  Nord  und  Süd  ist  die  relative  Feuchtigkeit  am 
kleinsten,  am  Äquator  und  in  den  Cirkumpolargegenden  am  grössten.  Der  Dampfdruck  und  der 
absolute  Wassergehalt  der  Luft  folgt  der  Temperatur  und  nimmt  mit  dieser  gleichmäsaig  gegen 
die  Pole  hin  ab.  Die  relative  Feuchtigkeit  zeigt  in  den  Mittelwerten  für  die  Breitekreise  (wegen 
der  überwiegenden  Wasserbedeekung)  keine  bemerkenswerte  jährliche  Periode,  wohl  aber  die  ab- 
solute in  mittleren  und  höheren  Breiten. 

Soweit  Beobachtungen  vorhanden  sind,  scheint  selbst  in  den  Wüsten  Nordafrikas 
im  Sommer  der  Dampfdruck  in  den  Monatsmitteln  nicht  unter  8 — 10  mm  herabzu- 
g^ehen,  also  weni^  kleiner  als  gleichzeitig  in  England  zu  sein. 

IV.  Der  tägliche  und  jahrliche  Gang  der  Luftfeuchtigkeit 

A.  Der  tägliche  und  Jährliche  Gang  des  Dampfdruckes. 

Die  täglichen  regelmässigen  Änderungen  des  Dampfdruckes  in  den  unteren 
Schichten  der  Atmosphäre  sind  an  sich  eine  unbedeutende  und  wenig  folgenreiche 
Erscheinung.  Aber  sie  gewähren  uns  Einblicke  und  geben  uns  Fingerzeige  in  Bezug 
auf  die  vertikale  Luftzirkulation  in  den  unteren  Luftschichten  und  die  Art  der  Ver- 
sorgung der  Luft  mit  Wasserdampf,  wodurch  sie  von  erheblichem  meteorologischen 
Interesse  werden. 

Man  möchte  annehmen,  dass  überall,  wo  die  Unterlage  eine  kontinuierliche 
Wasserdampfzufuhr  leisten  kann,  der  Dampfdruck  mit  der  Temperatur  steigt,  im 
täglichen,  wie  im  jährlichen  Gange,  dass  also  der  Gang  des  Dampfdruckes  jenem  der 
Temperatur  folgt.  In  der  That  beobachten  wir  dies  über  grösseren  Wasserflächen 
und  selbst  noch  vielfach  auf  dem  Lande,  in  jenen  Jahreszeiten,  wo  die  tägliche 
Wärmeschwankung  klein  und  die  Erwärmung  des  Bodens  gering  ist.  Im  allgemeinen 
aber  finden  wir  auf  dem  Lande  folgende  Erscheinungen:  Der  Dampfdruck  ist  am 
kleinsten  am  frühen  Morgen,  zur  Zeit  des  Temperaturminimums,  er  steigt  dann  rasch 
sowie  die  Temperatur  zunimmt,  aber  nur  bis  gegen  8  oder  9*'  vormittags,  dann 
nimmt  er  wieder  ab  und  erreicht  am  Nachmittage  von  3 — 4*'  ein  zweites  ^linimum 
(das    in    trockenen    heissen    Gegenden    das    Hauptminimum   ist).     Hierauf  steigt  der 
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Dampfdruck  abermals  rasch  bis  zum  Abend,  wo  er  zwischen  8  und  10''  ein  zweites 
Maximum  erreicht,  um  dann  abermals  abzunehmen.  Diese  doppelte  tägliche  Periode 
des  Dampfdruckes  in  den  untersten  Luftschichten  ist  im  Sommer  am  stärksten  aus- 
jErebildet,  im  Winter  fehlt  sie  jedoch  vielfach. 

Die  folgenden  Beobachtungsergebnisse   sind   den   extremsten  Verhältnissen  ent- 
nommen.    Nukuss  repräsentiert  ein  Wüstenklima. 
Täglicher  Gang  des  Dampfdruckes.    Abweichungen  der  Stundenmittel  vom  Tagesmittel. 

(Millimeter) 
Mittn.       2  4  0  8  10         Mittg.         2  4  6  8  10    Ampi. 

Grosser  Ozean  10®N.— 10®S.     Beob.  auf  d.  Novara  18.80  mm  + 
—.25    —.40    — .47*  —.30      —.06         .29  .51  .49  .31         .11     —.03     —.13       .98 

Nukuss.     Mittelasiatisches  Wtistengebiet.    A.  Winter  3.32  mm  -|- ;  B.  Sommer  8.92  mm + 
A     —.09    —.20     —.32     -.39*    —.34     —.02  .18  .36  .41         .26         .16     —.01       .80 

B         .45        .31         .18*       .78  .45    —.39   —1.05   —1.25*    —.79        .08        .68        .51     2.03 

Man  sieht,  über  dem  Ozean,  und  im  Winter  auch  auf  dem  Lande  (aber  nicht 
überall)  folgt  der  Gang  des  Dampfdruckes  jenem  der  Temperatur,  erreicht  nahe  zu- 
gleich mit  letzterer  sein  Maximum  und  sein  Minimum.  Im  Sommer  aber  finden  wir 
zwei  Maxima  und  zwei  Minima  (das  Morgenmaximum  zu  Nukuss  fällt  auf  7*' am 
(mit  4-  0.85  mm).  Der  Dampfdruck  nimmt  nachmittags  ab  und  erreicht  in  trockenen 
Gegenden  sein  Hauptminimum  zur  Zeit  des  Temperaturmaximums.  Sehr  schön  zeigt 
dies  auch  Kairo: 

Täglicher  Gang  des  Dampfdruckes  zu  Kairo. 
Mittn.         3  6  9  Mittg.  3  6  9         Ampi.     Mittel 

Winter       7.3  7.2  7.0*         7.5  7.5  7.3*  7.8  7.6        0.8  7.4 

Sommer  15.4  15.7  16.1  1C.2  13.9  12.3*  12.9  14.6  3.9  14.7 
Die  Abnahme  des  Dampfdruckes  nach  Mittag  im  Sommerhalbjahr  über  den 
Landflächen  ist  eine  Folge  der  aufsteigenden  Bewegung  der  Luft,  d.  i.  der  dabei  statt- 
findenden Mischung  der  oberen  und  unteren  Luftschichten,  die  zur  Zeit  des  Tempe- 
raturmaximums am  kräftigsten  ist.  Da  die  oberen  Luftschichten  weniger  Wasser- 
dampf enthalten  als  die  unteren,  so  werden  letztere  dabei  trockener,  die  oberen 
aber  feuchter.  Der  mittlere  Dampfdruck  zu  Paris  (Parc  S.  Maur)  ist  im  Winter 
4.8,  Sommer  10.5,  Jahr  7.4  mm,  auf  dem  Eiffelturm  300  m  höher  in  freier  Atmo- 
sphäre, Winter  4.4,  Sommer  8.7,  Jahr  6.3;  auch  die  relative  Feuchtigkeit  ist  oben 
geringer.  Paris:  Winter  84,  Sommer  73,  Jahr  77;  Eiffelturm:  Winter  79, 
Sommer  66,  Jahr  71  Proz.  Die  Mischung  der  oberen  Luftschichten  mit  den  unteren 
muss  daher  die  Luft  trockener  machen. 

Sowie  jedoch  am  Abende  die  aufsteigende  Bewegung  der  Luft  schwächer  wird  und 
erlischt,  macht  die  Dampfdruckzufuhr  vom  Boden  her  den  Dampfdruck  unten  wieder 
steigen,  der  Dampf  sammelt  sich  daselbst  an  und  diffundiert  allmählich  nach  den 
höheren  Schichten.  Die  abnehmende  Temperatur  und  die  Kondensation  des  Wasser- 
dampfes am  Boden  (Tau)  bewirken  später  wieder  eine  Abnahme  des  Dampfdruckes; 
zur  kältesten  Tagesstunde  ist  derselbe  am  kleinsten,  die  Verdunstung  am  geringsten. 
Nach  Sonnenaufgang  nimmt  letztere  wieder  rasch  zu  und  veranlasst  das  Morgen- 
maximum des  Dampfdruckes. 

Täglicher  Gang  des  Dampfdruckes  oberhalb  der  Erdoberfläche 
und  auf  Bergen.  Den  Gang  der  absoluten  Feuchtigkeit  in  grösserer  Höhe  über 
dem  Erdboden  in  der  freien  Atmosphäre  kennen  wir  genauer  nur  durch  die  Re- 
gistrierungen der  Feuchtigkeit  auf  dem  Eiffelturm,  welche  Angot  bearbeitet  hat. 
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Im  Winter  bleibt  der  Dampfdruck  in  300  m  über  dem  Erdboden  im  Mittel 
geradezu  konstant  den  ganzen  Tag  über;  im  Sommer  steigt  der  Dampfdruck  bis 
9**  vormittags  wie  unten  (9.0  mm),  er  sinkt  dann  bis  4  und  b^  abends  (auf  8.4) 
wie  unten,  und  steigt  dann  wieder  allmählich  zum  Vormittagsmaximnm.  Die  sekun- 
dären Extreme,  das  Morgenminimum  um  4  und  5 ''am  und  des  Abendmaximum,  die 
unten  ausserdem  eintreten,  fehlen  in  der  Höhe.  Die  tägliche  Schwankung  ist  oben 
das  ganze  Jahr  hindurch  kleiner  als  unten. 

Auf  Bergen  verhält  sich  die  Sache  ganz  anders.  Hier  folgt  der  Dampfdruck 
ganz  dem  Temperaturgange,  er  hat  ein  Minimum  am  Morgen  und  ein  Maximum 
am  Nachmittage,  nach  dem  Temperaturmaximum.  Die  aufsteigende  Luftbewegung 
längs  der  Bergabhänge,  die  sich  mit  zunehmender  Temperatur  und  Erwärmung  der 
Berghänge  einstellt,  führt  den  Wasserdampf  in  die  Höhe,  umgekehrt  macht  die  ab- 
steigende Luft  nachts  und  frühmorgens  die  Bergluft  trockener  (absolut  und  relativ). 
Durch  diese  periodischen  Luftbewegungen  längs  der  Berghänge  wird  der  tägliche 
Gang  des  Dampfdruckes  auf  allen  Bergen  in  allen  Klimaten  ein  sehr  gleichförmiger 
und  einfacher. 

Der  jährliche  Gang  des  Dampfdruckes.  Derselbe  schliesst  sich  viel 
enger  dem  Gange  der  Temperatur  an,  als  der  tägliche  Gang.  Bei  dem  langsamen 
Ansteigen  der  Temperatur  im  jährlichen  Gange  kann  die  Verdampfung  und  Be- 
reicherung der  Luft  mit  Wasserdampf  der  Wärmezunahme  leichter  folgen  als  im 
täglichen  Gange  (das  gilt  namentlich  in  Bezug  auf  die  relative  Feuchtigkeit).  Mit 
wenigen  Ausnahmen  tritt  der  kleinste  Dampfdruck  im  kältesten,  der  grösste  im 
wärmsten  oder  dem  diesen  folgenden  Monate  ein.  In  den  Monsungebieten  und 
andern  tropischen  Gegenden,  wo  die  höchste  Temperatur  vor  der  Regenzeit  eintritt, 
fällt  das  Maximum  des  Dampfdruckes  nicht  mit  ersterer.  sondern  mit  letzterer  zu- 
sammen. 

Im  allgemeinen  ist  die  Grösse  der  jährlichen  Variation  des  Dampfdruckes  (die 
Jahresschwankung)  von  der  Variation  der  Temperatur  abhängig.  Orte  mit  kalten 
Wintern  und  warmen  oder  gar  heissen  und  feuchten  Sommern  haben  eine  grosse 
Jahresschwankung  des  Dampfdruckes,  ebenso  die  Monsungegenden,  wo  grosse  Gegen- 
sätze zwischen  trockenen  Landwinden  im  Winter  und  feuchten  Seewinden  im  Sommer 
bestehen.  Im  See-  und  Küstenklima,  namentlich  in  den  Äquatorialregionen  ist  die 
Jahresschwankung  gering. 

B.  Der  tägUehe  and  Jährliche  Gang  der  relaÜTen  Feuchtigkeit. 

Der  Gang  der  relativen  Feuchtigkeit  ist  im  allgemeinen  der  umgekehrte  von 
jenem  der  Temperatur,  die  relative  Feuchtigkeit  nimmt  mit  Zunahme  der 
Temperatur  ab,  weil  die  Dampfzufuhr  zur  Erhaltung  des  Sättigungszustandes  fast 
stets  ungenügend  ist.  Dies  gilt  namentlich  für  die  rasche  tägliche  Wärmezunahme, 
weniger  für  die  langsamere  jährliche  Wärmezunahme.  Wo  die  Temperaturzunahme,  sei 
es  im  täglichen  oder  jährlichen  Gange,  periodische  Winde  in  Bewegung  setzt,  welche 
eine  starke  Zufuhr  von  Wasserdampf  zur  Folge  haben,  oder  gar  Regen  bringen  (See- 
winde, Monsune,  Berghänge  und  Berggipfel),  dort  kann  auch  die  relative  Feuchtig- 
keit mit  der  Temperatur  steigen  und  mit  ihr  das  Maximum  erreichen.  Man  wird 
auch  von  vornherein  schliessen  dürfen,  dass  mit  der  Grösse  der  täglichen  und  jähr- 
lichen Wärmeschwankung  auch  die  Grösse  der  jährlichen  Variation  der  relativen 
Feuchtigkeit  zunehmen  wird. 
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Im  täglichen  Gange  erreicht  die  relative  Feuchtigkeit  ihr  Maximum  zur 
Zeit  des  Temperatnrminimums,  ihr  Minimum  zur  Zeit  des  Wärmemaximums.  In 
der  Nähe  des  Erdbodens,  wo  die  tägliche  Wärmeschwankung  grösser  ist,  ist  auch 
die  tägliche  Schwankung  der  relativen  Feuchtigkeit  grösser,  weil  die  Temperatur 
abnähme  bei  Nacht  und  die  Wärmezunahme  bei  Tag  grösser  ist,  als  in  einiger  Höhe 
über  dem  Boden. 

Auf  Inseln  und  an  den  Küsten  ist  die  tägliche  Variation  der  relativen  Feuch- 
tigkeit gering,  namentlich  in  höheren  Breiten.  Auf  dem  Lande  aber  kann  sie  sehr 
groß  werden,  wie  z.  B.  in  Kairo. 

Täglicher  Gang  der  relativen  Feuchtigkeit] zu  Kairo. 
Mittn.       3  6  9      Mittg.       3  6  9      Mittel  Ampi. 

Winter      72         80         82        66         48         44*         59         67         65         38  Proz. 
Sommer    67        79        79         52        34        28*        35        51         53        51       . 

Ein  Vergleich  mit  S.  159  zeigt,  wie  enge  sich  der  Gang  der  Feuchtigkeit  jenem 
der  Temperatur  anschliesst^  aber  im  umgekehrten  Sinne. 

Auf  den  Bergen  tritt  das  Maximum  der  relativen  Feuchtigkeit  zumeist  am 
Abende  und  nachts  auf,  das  Minimum  in  den  Vormittagsstunden  und  um  Mittag. 
Charakteristisch  gegenüber  der  Niederung  ist  der  Eintritt  geringer  Feuchtigkeit 
schon  am  Morgen  und  Vormittag.  Die  folgenden  Zahlen  geben  eine  Vorstellung  davon: 

Täglicher  Gang  der  relativen  Feuchtigkeit  im  Sommer.     Alpen,  2900  m. 

Mittn.        2  4  6  8  10        Mittg.       2         4  6         8         10        Mittel 

Abweichungen  vom  Tagesmittel  (Prozent) 

0.4        0.1     —0.7     —2.2    —3.9    —4.2»    —2.5       0.8      3.5      4.2      3.1       1.4        78.2 

Im  Winter  aber  tritt  das  Maximum  auf  dem  Sonnblick  (3106  m)  schon  um  2^ 
mittags  ein,  nachts  ist  die  Luft  trocken  und  um  8  und  9 ''  Abend  macht  sich  sogar 
ein  sekundäres  Minimum  bemerkbar.  Es  ist  die  nächtliche  (und  morgendliche)  ab- 
steigende Luftbewegung,  welche  die  Trockenheit  bringt,  die  schon  Saussure  auf 
dem  Col  du  Geant  bemerkt  hat  und  auf  welche,  für  die  Berge  Javas,  kürzlich  wieder 
Eohlbru gge  hingewiesen  hat.  i) 

An  den  Küsten  hat  der  Wechsel  der  Land-  und  Seewinde  den  grössten  Einfluss 
auf  den  täglichen  Gang  der  relativen  Feuchtigkeit,  wie  die  Figur  13  (nach  Angot) 
auf  folgender  Seite  (178)  sehr  schön  zeigt. 

Dieselbe  ist  eine  Reproduktion  des  von  selbstregistrierenden  Apparaten  an  der  Küste  von 
Senegambien  aufgezeichneten  Ganges  der  Temperatur  und  der  relativen  Feuchtigkeit.  Die  punk- 
tierten Linien  geben  den  normalen  Gang  an,  wie  er  ohne  das  Einbrechen  des  Seewindes  am  Nach- 
mittage sich  eingestellt  haben  würde.  Mit  dem  Eintritte  des  Seewindes  sinkt  die  Temperatur  plötz- 
lich um  10 — 15®  und  die  relative  Feuchtigkeit  steigt  von  5  Proz.  bis  über  90  Proz.  Sowie  der 
Seewind  aufhört,  steigt  die  Temperatur  sogleich  wieder  und  die  Feuchtigkeit  sinkt.') 

Der  jährliche  Gang  der  relativen  Feuchtigkeit  ist  im  Innern  der 
Kontinente  der  umgekehrte  von  dem  Gange  der  Temperatur,  das  Maximum  der  Feuch- 
tigkeit tritt  im  kältesten  Monat  ein,  das  Minimum  im  wärmsten  Monate,  oder  selbst 
schon  im  Frühjahr.  Die  Jahresschwankung  ist  hier  sehr  gross  und  folgt  im  allge- 
meinen der  Jahresschwankung  der  Temperatur. 

Barnanl:  Januar  81,  Mai  57  Proz. ;  am  Aralsee:  Februar/März  85,  Juni  46  Proz.;  Petro- 
Alezandrowsk:  Januar  76,  Jum34Proz.;  Sultanbend:  Januar  73,  Juli  24  Proz.;  Inneres 
vonAustralien:  Alice  Springs  (23.6 «  südl.  Br.);  Oktober/November  32  (Frühling),  Juni  59  Proz. 
Winter),  Jahr  43  Proz. 

1)  S.  Met.  Z.  B.  XXXIV.    1899.    S.  19/20  u.  64/65. 

2)  8.  Met.  Z.  B.  34.     1899.    S.  373. 
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Im  mittleren  Europa  tritt  die  kleinste  Feuchtigkeit  schon  im  Frtihlinge  ein,  bei  rasch  stei- 
gender Temperatur  und  häufigeren  östlichen  und  nördlichen  Winden,  im  Sommer  bei  häufigeren 
Westwinden  und  Regen  steigt  sie  wieder  etwas,  z.  B.  Wien:  Januar  84,  April  63,  Mai/ Juni  64 
August  62  Proz.;  Paris:  Dezember  88,  April  64,  Juli  74  Proz. 

Die  Inseln  und  Küsten  haben  eine  kleine  jährliche  Variation  der  Feuchtigkeit,*  z.  B.  Reval 
und  Sweaborg  an  der  Ostsee  91  Proz.  im  Januar,  72  Proz.  im  Juni;  in  England  ist  die  Jahres- 
soh wankung  10 — 8  Proz.,  an  der  norwegischen  Küste  10 — 6  Proz.  An  den  Küsten  des  Eis- 
meeres tritt  das  Maximum  der  relativen  Feuchtigkeit  vielfach  im  Sommer  ein  (zugleich  mit  dem 
MaTJmnm  der  Bewölkung),  z.  B.  an  der  Lenamündung  (73.4^  nördl.  Br.,  Ssagastyr)  Winter  85, 
Sommer  91  Proz.  Jahr  88). 

In  den  Klimaten 
mit  trockenen  Laudwin* 
den  im  Winter  oder  in 
der  kühlen  Jahreszeit  und 
mit  feuchten  Seewinden 
bei  höchstem  Sonnen- 
stande ist  der  jährliche 
Gang  der  Feuchtigkeit 
der  entgegengesetzte  von 
dem  oben  angeführten 
allgemeinen  Schema.  Die 
trockensten  Monate  sind 
die  Winterraonate  und 
die  warmen  oder  wärm- 
sten Monate  vor  der 
Regenzeit,  die  feuchte- 
sten sind  die  Regenmo- 
nate, die  in  mittleren 
und  höheren  Breiten  doch 
auch  die  wärmsten  sind. 
Peking  z.  B.  hat  von 
November  bis  Januar  58, 
im  April  49  Proz.,  das 
Maximum  im  August  mit 
76  Proz. 
In  der  äquatorialen  Tropenzone  bleibt  an  den  Küsten  die  Luft  das  ganze  Jahr  hindurch 
nahezu  mit  Wasserdampf  gesättigt,  z.  B.  Batavia:  Januar  und  Februar  87,  August  und  Sep- 
tember 78,  Jahr  83  Proz.;  Zanzibar:  April  und  Mai  83,  Oktober  bis  Februar  78/80,  Jahr  80 
Pro«.;  Kamerun  :  Januar  und  Februar  85,  Juli  92,  Jahr  88  Proz. 

An  Berghängen,  in  Hochthälern  und  auf  Berggipfeln  im  gemässigten  Klima  ist 
die  kühlste  Jahreszeit  die  trockenste,  die  wärmste  die  feuchteste.  Der  Winter  ist 
die  trockenste,  der  Frühling  und  Sommer  aber  die  feuchteste  Jahreszeit,  die  Luft  ist 
dann  der  Sättigung  am  nächsten.  Die  Zeit  der  lebhaftesten  aufsteigenden  Luftbewegung 
hat  die  grösste  relative  Feuchtigkeit,  der  Winter,  in  dem  die  aufsteigende  Luft 
bewegung  am  schwächsten  ist,  meist  ganz  fehlt,  ja  häufig  herabsinkenden  Luftbewe- 
gungen  Platz  macht,  hat  die  geringste  relative  Feuchtigkeit,  z.  B.: 

Winter     Frühjahr     Sommer     Herbst       Jahr 
Alpenhöhen  2800  m      75*  84  S2  80  80  Proz. 

Niederung  300  m  88  75  67*  77  75      , 

Der  jährliche  Gang  der  relativen  Feuchtigkeit  auf  Berggipfeln  und  in  Hoch- 
thälern ist  jenem  in  der  Niederung  gerade  entgegengesetzt.  Wir  werden  später 
sehen,  dass  es  sich  in  Bezug  auf  die  Bewölkung,  (die  Himmelsbedeckung),  ganz 
ebenso  verhält. 


Fig.  13. 
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Täglicher  Qang  der  Temperatur  und  Feuchtigkeit  unter  dem 
Eintretens  des  Seewindes  an  der  Küste  von  Senegarobien. 
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Zweites  Kapitel. 

Die  ersten  £rscheinangsformen  des  kondensierten  Wasserdampfes. 
I.  Die  Ureachen  der  Kondeneation  des  Wasserdampfes. 

Der  in  der  Atmosphäre  vorhandene  Wasserdampf  verdichtet  sich  teilweise  zu 
flüssigem  Wasser  (oder  Eis),  wenn  das  Maximum  der  Dampfspannung  für  die  herr- 
schende Temperatur  üherschritten  wird.  Dies  wird  fast  ausschliesslich  durch  Ab- 
kühlung der  Luft  und  des  Dampfes  herbeigeführt,  seltener  und  nur  lokal,  durch 
eine  Steigerung  des  Dampfdruckes  über  dieses  Mass  hinaus.  Wenn  eine  Wasser- 
oberfläche, deren  Temperatur  höher  ist  als  die  der  überlagernden  Luft,  verdampft, 
80  entwickeln  sich  die  Dämpfe  mit  einer  höheren  Spannung,  als  jener,  welche  dem 
Sättigungsdruck  in  der  Luft  entspricht,  und  der  sich  entwickelnde  Dampf  kondensiert 
sich  teilweise  in  Form  von  Nebeln.  Ebenso  würde  gesättigter  Wasserdampf  durch 
Kompression  teilweise  kondensiert  werden,  aber  ein  solcher  Vorgang  kommt  in  der 
Atmosphäre  kaum  jemals  vor. 

Der  Sättigungsdruck  des  Wasserdampfes  ist  in  der  Luft  nahezu  der  gleiche,  wie 
im  sonst  leeren  Räume,  der  Druck  anderer  Gase  hat  auf  denselben  keinen  Einfluss, 
er  hängt  nur  von  der  Temperatur  ab.  Die  häufigste  Ursache  der  Verdichtung  des 
Wasserdampfes  in  der  Luft  ist  die  Abkühlung  desselben.  Diese  Abkühlung  kann  auf 
dreierlei  Weise  erfolgen: 

1.  Durch  Wärmeausstrahlung  oder  Berührung  mit  kalten  Körpern,  2.  durch 
Ausdehnung  ohne  äussere  Wärmezufuhr  infolge  rascher  Abnahme  des  Druckes, 
3.  durch  Mischung  kalter  und  warmer  Luftmassen. 

L  Der  erstgenannte  Vorgang  einer  direkten  Wärmeentziehung  wäre  der  einfluss- 
reichste in  Bezug  auf  Niederschlagsbildung,  wenn  er  in  erheblichem  Masse  auf  grössere 
Lnftma«sen  in  Wirksamkeit  treten  würde.  Da  aber  die  Luft  (auch  wenn  feucht) 
kein  guter  Wärmestrahler  ist,  so  erkaltet  sie  nur  in  wenig  mächtigen  Schichten 
durch  Wärmestrahlung  gegen  den  erkalteten  Erdboden  oder  gegen  den  Himmelsraum, 
und  die  aus  dieser  Ursache  entstehenden  Niederschläge  sind  deshalb  nicht  bedeutend 
und  erstrecken  sich  nur  auf  Luftschichten  von  geringer  Mächtigkeit  (Nebelbildung 
über  dem  erkalteten  Erdboden  in  heiteren  Nächten,  gelegentliche  Bildung  einer  leichten 
gleichmässigen  Wolkendecke  namentlich  in  sonst  klaren  Winternächten).  Dasselbe  ist 
und  in  noch  höherem  Masse,  der  Fall  bei  der  Berührung  der  Luft  mit  dem  kalten 
Boden  oder  mit  kalten  Gegenständen  in  derselben.  Diese  Erkaltung  durch  Kontakt 
erstreckt  sich  nur  auf  geringe  Entfernung,  der  Wasserdampf  schlägt  sich  dabei  un- 
mittelbar an  den  kalten  Körpern  nieder  (Taubildung,  Nässen  von  Mauern  und  Steinen 
bei  rasch  eintretenden,  warmen,  feuchten  Winden,  oder  Eisüberzug  derselben,  nach 
starkem  Frost  im  Winter,  eine  Form  der  Glatteisbildung). 

2.  Wenn  sich  die  Luft  ausdehnt  ohne  äussere  Wärmezufuhr,  so  erkaltet 
sie  „dynamisch",  wie  man  kurz  sagt.  Da  bei  der  Ausdehnung  der  Luft  gegen  den 
äusseren  Druck  eine  Arbeit  geleistet  werden  muss,  so  verschwindet  dabei  jener  Teil 
des  mit  dem  Thennometer  messbaren  Wärmegehaltes  der  Luft,  welcher  dieser  Arbeits- 
leistung äquivalent  ist,  die  Temperatur  sinkt. 

So  lange  die  Luft  nicht  gesättigt  feucht  ist  und  somit  keine  Verdichtung  des 
Wasserdampfes  zu  Wasser  bei  der  Ausdehnung  eintritt,  muss  sie  selbst  die  hierzu 
erforderliche  Wärmemenge  abgeben.    Die  Erkaltung  beträgt  dann  (bei  760  mm  Druck) 
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für  eine  Ansdehnimg  um  ^lv.i  gerade  1  ^  C.  0  I^i^  Ansdehnoiig  erfolgt  aber  zumeist 
beim  Aufsteigen  von  Luftmassen,  in  diesem  Falle  lässt  sich  das  Gesetz  der  Wärme- 
abnahme in  denselben  einfach  so  aassprechen: 

Aufsteigende  trockene  Luftmassen  kühlen  für  je  100  m  Empor- 
steigen um  nahe  1<^C.  ab. 

Die  Begründung  für  dieses  Gesetz  findet  sich  in  dem  mathematisch-physikalischen 
Anhang  dieses  Baches. 

Sobald  aber  die  Luft  gesättigt-feucht  ist,  wird  bei  der  Abkühlung  ein  Teil 
des  Wasserdampfes  flüssig  und  dabei  wird  die  der  verdichteten  Dampfmenge  ent- 
sprechende Dampfwärme  frei  und  vermindert  die  Abkühlung  der  sich  ausdehnenden 
Luft.  Es  findet  eine  Wärmezufuhr  statt,  die  der  Ausdehnungsarbeit  (Volumvergrösse- 
rung)  etsprechende  Wärmemenge  wird  zum  Teil  von  der  frei  werdenden  Dampf- 
wärme bestritten,  was  die  Abkühlung  vermindert.  Da  bei  gleicher  Abkühlung  ge- 
sättigt-feuchter Luft  bei  höheren  Temperaturen  mehr  Dampf  flüssig  wird  als  be- 
niedrigeren (siehe  S.  162),  so  ist  auch  die  Abkühlung  sich  ausdehnender  Luft  von 
höherer  Temperatur  geringer  als  die  jener  von  niedrigerer  Temperatur.  Da  femer 
ein  Kubikmeter  gesättigt -feuchter  Luft  bei  gleicher  Temperatur,  z.  B.  10^,  an  der 
Erdoberfläche  bei  760  mm  Druck  1.241  kg  wiegt,  in  3000  m  aber  bei  525  mm 
Druck  nur  0.S56  kg,  so  wird  die  gleiche  Wärmezufuhr  (gleiche  Abkühlung  und  Kon- 
densationsmenge) in  grösseren  Höhen  eine  geringere  Wärmeabnahme  bewirken,  als  an 
der  Erdoberfläche. 

Bei  Abkühlung  eines  Kubikmeters  gesättigt-feuchter  Luft  um  l<>  werden 
kondensiert: 

Niederschlagsmenge  in  Gramm  pro  1  ®  Temperaturabnahme. 
Temperatur     —15        —10       —5  0  5  10  |15  20  |25  30 

Niederaohlag   0.12  *     0.17        0.25        0.33        0.43        0.57        0.75        0.98        1.25        1.59 

Wird  also  gesättigt  feuchte  Luft  von  1 5  <^  um  H  abgekühlt,  so  liefert  sie  einen 
dreimal  stärkeren  Niederschlag  als  solche  von  — 5^  bei  gleicher  Erkaltung.  Im 
selben  Masse  wächst  auch  die  dabei  frei  werdende  Dampfwärme.  Um  gesättigt-feuchte 
Luft  von  1 5  ^  um  H  abzukühlen,  muss  derselben  demnach  eine  beträchtlich  grössere 
Wärmemenge  entzogen  werden,  als  jener  von  — 5^.  Umgekehrt  kühlt  die  gleiche 
Wärmeentziehung  die  wärmere  gesättigt-feuchte  Luft  weniger  ab  als  kältere.  Diese 
Verhältnisse  spielen  bei  atmosphärischen  Vorgängen  eine  erhebliche  Rolle. 

Atmosphärische  Vorgänge,  bei  denen  die  Luft  ohne  Wärmezufuhr 
sich  ausdehnt  und  dabei  abkühlt.  Eine  Abkühlung  der  Luft  durch  Ausdeh- 
nung ohne  Wärmezufuhr  (die  sog.  adiabatische  Druckänderung)  kann  erstlich 
eintreten  bei  rascher  Luftdruckabnahme.  Da  aber  ein  Barometersturz  von,  sagen 
wir,  20  mm  innerhalb  24  Stunden  nur  in  gewissen  Gegenden  in  seltenen  Fällen  ein- 
tritt und  derselbe  doch  nur  eine  Temperaturabnahme  von  2^  während  eines  ganzen 
Tages  zur  Folge  haben  kann,  welche  gegenüber  den  steten  Temperaturänderungen 
aus  anderen  Ursachen  meistens  zurücktritt^  so  wird  diesem  Vorgang  keine  erhebliche 
Bolle  bei  der  Niederschlagsbildung  zuerkannt  werden  können.  Dagegen  mag  dieselbe  im 
Linem  heftiger  atmosphärischer  Wirbel  (Tromben,  Wasserhosen),  wo  die  Druckabnahme 
vielleicht  das  Doppelte   und   Dreifache    des    oben    angenommenen  Betrages  erreichen 


1)  Allgemeiner:  Die  Temperaturänderung  dt  ist  «■  79  (db :  b),  wenn  db  die  Druckabnahme» 
welche  ja  die  Voraussetzung  der  Ausdehnung  ist. 
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kaiin,  namentlich  in  heissen  Ländern  die  gesättigt -feuchte  Luft  zur  Wolkenbildung 
veranlassen  und  kann  manche  Begleiterscheinungen  dieser  Wirbel  erklären,  i) 

Der  zweit«  Vorgang,  bei  dem  die  Luft  durch  Ausdehnung  sich  stark  abkühlt, 
ist  eine  aufsteigende  Bewegung  derselben.  Dieser  Vorgang  spielt  die  aller- 
wichtigste  und  allgemeinste  Rolle  bei  der  Niederschlagsbildung.  Auf  die  verschiedenen 
Ui-sachen  der  aufsteigenden  Luftbewegung,  dem  freien  Aufsteigen  in  atmosphärischen 
Wirbeln,  dem  gezwungenen,  wo  Luftströmungen  gegen  ein  Gebirge  oder  eine  Land- 
erhebung überhaupt  wehen,  kann  an  dieser  Stelle  nicht  weiter  eingegangen  werden. 
Dagegen  muss  das  Mass  der  Abkühlung  beim  Aufsteigen  festgestellt  werden.  Indem 
die  Luft  aufsteigt,  kommt  sie  unter  einen  niedrigeren  Druck,  dehnt  sich  der  Druck- 
abnahme entsprechend  aus  und  kühlt  dabei  ab.  Tritt  keine  Kondensation  des  Wasser- 
dampfes ein,  so  entspricht  einer  Druckabnahme  von  ca.  1 0  mm  eine  Temperaturabnahme 
um  1^.  Diese  Druckabnahme  tritt  aber  ein  bei  einer  Erhebung  der  Luft  um  ca. 
100  m  und  es  bleibt  diese  Höhenstufe  für  eine  Temperaturabnahme  um  l  "  in  allen 
Niveaus  konstant,  weil  in  gleichem  Masse,  in  welchem  die  Druckabnahme  pro  100  m 
Erhebung  mit  der  Höhe  kleiner  wird,  auch  der  Luftdruck  sinkt.  '^) 

Sobald  aber  die  Luft  so  weit  abgekühlt  ist,  dass  der  Wasserdampf  sich  teil- 
weise zu  kondensieren  anfängt,  wird  die  Temperaturabnahme  für  gleiche  Ausdeh- 
nung oder  Druckabnahme,  d.  i.  für  ein  gleiches  Mass  des  Emporsteigens  kleiner,  wie 
oben  schon  erläutert  worden  ist.  Die  Theorie  giebt  folgendes  Mass  der  Wärme- 
abnahme beim  Emporsteigen  um  je  lOo  m  für  die  bei  verschiedenen  Temperaturen 
gesättigt-feuchte  Luft.  ^)  Die  Ableitung  der  Tafelwerte  ist  im  Anhange  zu  finden 
Nach  dem  früher  Gesagten  ist  es  verständlich,  dass  bei  höherer  Temperatur,  sowie 
in  höheren  Niveaus  aufsteigende  Luftmassen  eine  langsamere  Wärmeabnahme  zeigen- 


Temperatur  der  dampfgesättigt  (von  verschiedenen  Seehöhen)  aufsteigenden  Luft. 
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1)  J.  Herschel  meinte  un  Gegenteil  diesen  Niederschlägen,  die  er  «barometrio  fog*^  nannte, 
einige  Bedeutung  zuschreiben  zu  dürfen.  In  hohen  Schichten  der  Atmosphäre  kann  bei  der  gleich- 
förmigen Temperatur  derselben,  falls  sie  dem  Sättigungszustand  nahe  sind,  wohl  leichter  auf  diesem 
Wege  Kondensation  und  Nebel-  und  Wolkenbildung  t Schichtwolke,  stratus)  eintreten.  Hers  che 
beschreibt  diese  Nebel  sehr  gut.  „Sie  kommen  plötzlich,  ohne  ersichtliche  Ursache,  nicht  mit  dem 
Wind  von  ferne  her.  Sie  sind  nicht  auf  die  unteren  Schichten  beschränkt,  sondern  bilden  sich 
plötzlich  bis  zu  grossen  Höhen.  Sie  lösen  sich  nicht  in  Regen  auf,  sondern  verschwinden,  wenn 
das  Wellenthal  der  barometrischen  Welle  vorübergezogen  ist."     Meteorology.     S.  94. 

2)  Siehe  die  Gleichung  auf  voriger  Seit«.  Da  dh  —  (7991  :  b)  db,  so  kommt,  wenn  dieser 
Wert  von  db  in  dieselbe  eingesetzt  wird,  dt  «  dh :  101.4,  also  stets  nahe  1°  pro  ca.  100  m. 

3)  Siehe  Hann,  Die  Gesetze  der  Temperaturänderung  in  aufsteigenden  Luftströmungen 
Met.  Z.  B.  IX.     1874.     S.  326. 
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Die    folgende    Tabelle    von    Neuhoff    ergänzt    unsere    Tabelle    in    anderer 
Richtung. 

Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  pro   100  m  (vertikale  Temperatnrgradienten) 

in.  vom  Meeresniveau  aus,  zu  verschiedenen  Seehöhen  adiabatisch   aufsteigender 

gesättigt-feuchter  Luft  von  verschiedener  Anfangstemperatur. 
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Ein  Beispiel  mag  zeigen,  wie  gross  die  Niederschlagsmengen  sein  können,  welche  dnrch 
solche  feuchte  aufsteigende  Luftströmungen  entstehen  können.  Steigt  z.  B.  Luft,  die  bei  10®  oder 
25 ^^  mit  Wasserdampf  gesättigt  ist,  um  100  m  yom  Meeresuiveau  auf,  so  kühlt  sie  um  0.54  oder 
0.41®  ab  und  es  kondensiert  sich  dabei  (S.  180)  pro  Kubikmeter  eine  Dampf  menge  von  0.3  oder 
0.5  Gramm.  In  der  Höhe  Ton  1000  m  würde  die  Luft  mit  einer  Temperatur  von  ca.  10®  —  5.4® 
und  25®  — 4.1®,  d.  1.  mit  4.6®  und  21®  ankommen,  rechnet  man  mit  diesen  Temperaturen  wie 
früher,  so  erhält  man  in  diesem  Niveau  Niederschläge  von  0.27  und  0.44  Gramm,  im  Mittel  dem- 
nach für  das  Höhenintervall  von  1000  m  einer  kondensierten  Wassermenge  von  durchschnittlich 
0.29  und  0.47  Gramm  pro  Kubikmeter  fUr  je  100  m  Aufsteigen,  also  2.9  und  4.7  Gramm 
für  die  ganze  Höhe.  Findet  gleichmässiger  Luftzufluss  von  unten  statt,  so  fällt  aas  der  1000  m 
mächtigen  aufsteigenden  Luftmasse  eine  Wassermenge  von  2.9  und  4.7  kg  in  eirer  Zeit  heraus, 
welche  die  aufsteigende  Luft  braucht,  um  1000  m  emporzusteigen.  Da  ein  Kilogramm  Wasser 
pro  Quadratmeter  eine  Wasserschicht  von  1  mm  giebt,  entspricht  dies  einem  Niederschlag  von 
2.9  und  4.7  mm  in  der  Zeit  von  ca.  8  Minuten,  wenn  die  Geschwindigkeit  des  Aufsteigens  der 
Luft  etwas  über  2  m  pro  Sekunde  beträgt.  In  einer  Stunde  20  Minuten  gäbe  dies  schon  29 
und  47  mm  Kegenhöhe,  also  sehr  starke  Platzregen.  Die  vertikale  Mächtigkeit  der  in  auf- 
steigender Bewegung  begriffenen  gesättigt-feuchten  Luftmassen  ist  aber  oft  eine  viel  grössere  und 
kann  2 — 3  km  l)etragen.  Die  dabei  entstehenden  Niederschläge  können  deshalb  auch  sehr  hohe 
Beträge  erreichen. 

3.  Abkühlung  der  Luft  durch  Mischung  mit  kälteren  L  uftmassen. 
Wenn  zwei  gesättigt- feuchte  Lnftmassen  von  verschiedener  Temperatur  sich  mit- 
einander mischen,  so  muss  stets  ein  Niederschlag  eintreten,  ein  Teil  des  Wasser- 
dampfes der  wärmeren  Luftmasse  geht  in  den  tropfbar  flüssigen  Zustand  über.  Es 
ist  aber  nicht  einmal  nötig,  dass  die  sich  mengenden  Luftmassen  gesättigt-feucht  sind, 
um  einen  Niederschlag  zu  geben.  Diese  letzteren  Fälle  sind  erst  von  W.  v.  Bezold 
überhaupt  und  genauer  untersucht  worden.  *) 

Dass  zwei  gesättigt-feuchte  Luftmassen  sich  nicht  mischen  können,  ohne 
einen  Niederschlag  zu  geben,  wird  unmittelbai'  aus  dem  folgenden  Diagramm  (Fig.  14) 
ersichtlich.  Die  Kurve  AB  stellt  die  Änderung  der  maximalen  Dampfmengen  im 
Kubikmeter  Luft  mit  Änderung  der  Temperatur  dar.  Au!  der  Abscissenachse  sind 
die  Temperaturen  aufgetragen,  die  zugehörigen  maximalen  Dampfmengen  als  Ordi- 
naten,  durch  deren  Verbindung  die  gegen  die  Abscissenachse  convexe  Kurve  AB 
sich  ergiebt.  yi  und  yi  seien  die  zu  den  Temperaturen  ti  und  ti  gehörigen  maxi- 
malen Dampfmengen. 


1)  W.  V.  Bezold,  SiUungsberichte  der  Berliner  Akad.    XIX.     1890.     S.  355. 
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Mischen  sich  gleichgrosse  gesättigt-feuchte  Lnftvolumina  von  den  Temperaturen 
ti  und  Uy  so  ist  die  Mischungstemperatur  ta  (vor  der  Kondensation  des  Dampfes) 
(ti  4- 12) :  2;  die  in  dem  Gemenge  vorhandene  Dampfmenge  ist  73  =  (yi  +  72) :  2,  jz 
fällt  dann,  wie  leicht  ersichtlich,  stets  ausserhalb  der  Kurve  AB  der  möglichen 
maximalen  Dampfspannung  bei  der  mittleren  Temperatur  des  Gemenges  ta,  es  muss 
deshalb  eine  Dampfmenge,  welche  durch  die  ausserhalb  der  Kurve  AB  liegende 
Strecke  der  Ordinate  73  repräsentiert  wird,  im  flüssigen  Zustande  ausgeschieden 
werden. 

Diese  Überlegung  bildete  die  Grund- 
lage der  sog.  (1788)  Huttonschen  Regen- 
theorie, welche  lange  Zeit  die  herrschende 
war.  Man  yenneinte  fast  alle  Nieder- 
schläge auf  diesem  Wege  erklären  zu 
können.  Allerdings  hätte  schon  die  be- 
kannte Thatsache,  dass  gerade  in  der 
Aquatorialregion  die  stärksten  Regengüsse 
fallen,  wo  von  einer  Mischung  kalter  und 
warmer  Luftströmungen  nicht  die  Rede 
sein  kann,  Bedenken  gegen  diese  The- 
orie erregen  sollen.  Die  Bedenken  kamen 
aber  zuerst  von  theoretischer  Seite.  Man 
hatte  nämlich  bei  der  Berechnung  der 
Niederschläge,  die  auf  diese  Weise  ent- 
stehen können,  auf  die  bei  der  Konden- 
sation des  Wasserdampfes  frei  werdende 
Dampfwärme  gar  keine  Rücksicht  genom- 
men, oder  selbe  nur  erwähnt,  ohne  zu  ver- 
suchen, deren  Wirkung  durch  Rechnung 
in  Betracht  zu  ziehen.  Sowie  man  die- 
selbe in  Rechnung  stellt,  ergiebt  sich  so-  q 
gleich,  dass  durch  die  Mischung  verschie- 
den  temperierter  gesättigt-feuchter  Luft- 


nur  sehr  geringfügige  Niederschläge  entstehen  können,  so  dass  man  durch  dieselbe  nicht 
einmal  unsere  gewöhnlichen  Sommerregen  geschweige  denn  Gewitterregengüsse  und  auf  keinen  Fall 
die  Tropenregen  erklären  kann.*) 

Nehmen  wir  den  extremen,  günstigsten  Fall,  der  in  der  Natur  wohl  nie  vorkommen  kann, 
dass  sich  gesättigt-feuchte  Luft  von  0®  mit  solcher  von  25"  und  zwar  zu  gleichen  Teilen  mischt^ 
dann  ist  pro  Kubikmeter  qi  »  4.9  Gramm,  qs  <»  22.8,  der  mittlere  Wasserdampfgehalt  der  Mischung 
also  13.85  Gramm,  die  mittlere  Temperatur  12.5*^.  Bei  dieser  Temperatur  kann  aber  die  Luft 
bloss  10.94  Gramm  Wasserdampf  pro  Kubikmeter  enthalten,  es  müssen  denmach  2.9  Gramm  pro 
Kubikmeter  kondensiert  werden.  Dabei  wird  aber  so  viel  Dampf  wärme  frei  (2.9X0.6  *  1.74  kg 
Kalorien),  dass  das  Gemenge  auf  eine  Temperatur  von  etwas  über  18®  erwärmt  würde.  Bei  dieser 
Temperatur  kann  die  Luft  jedoch  15.3  Granun  Wasserdampf  enthalten,  sie  wäre  demnach  bei  der 
vorhandenen  Dampfmenge  von  13.8  nicht  einmal  gesättigt -feucht.  ,£s  folgt  daraus,  dass  durch 
Mischung  gar  kein  Niederschlag  entstehen  kann*"  (Wettstein).  So  käme  man  zur  gänzlichen 
Verwerfung  der  Huttonschen  Regentheorie. 

Dieser  Einwurf  gegen  die  Huttonsche  Theorie  schwindet  aber,  wenn  man  sich  klar  macht, 
dass  ja  nicht  die  ganze  oben  berechnete  Wasserdampfmenge   kondensiert  werden    muss,    sondern 


1)  Wettstein  hat  die  erste  Anregung  dazu  gegeben,  indem  er  durch  ein  Rechenexempel 
das  Ungenügende  der  Huttonschen  Regentheorie  nachgewiesen  hat.  Es  dient  zur  Klarlegung  der 
Vorgänge  bei  der  Entstehung  der  Niederschläge,  wenn  wir  (s.  oben)  bei  Wettsteins  Rechnung 
einige  Augenblicke  verweilen  (Met.  Z.  IX.     1874.     S.  294). 
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eben  infolge  der  frei  werdenden  Dampfmenge  eine  viel  kleinere,  welche  eine  faktische  Abkühlung 
unter  die  Temperatur  der  maximalen  Dampfspannung  zulftsst. 

Für  die  direkte  Berechnung  der  durch  die  Mischung  zur  Kondensation  ge- 
langenden Dampfmenge  ist  noch  kein  einfacher  Weg  gefunden  worden,  dagegen 
hat  V.  B  e  z  0 1  d  ein  graphisches  Verfahren  angegeben,  welches  alle  dabei  in  Betracht 
kommenden  Fragen  und  Aufgaben  zu  lösen  vollkommen  geeignet  ist.  i) 

Man  konstruiert  sich  ein  Diagramm  (s.  Fig.  14),  die  j  mögen  jetzt  maximale 
Dampfmengen  pro  Kilogramm  feuchter  Luft  bezeichnen.  Wenn  man  dann  durch 
den  Endpunkt  der  Ordinate  (yi  +j2):2  =  j^  eine  Gerade  zieht,  die  mit  der  Ab- 
scissenachse  einen  Winkel  a  von  2 1  ^,  oder  mit  der  Ordinate  jz  einen  Winkel  von 
690  bildet,  so  schneidet  dieselbe  die  Kurve  der  maximalen  Dampfmengen  AB  in 
einem  Punkte,  dessen  Ordinate  y  der  möglichen  Dampfmenge  nach  der  Mischung 
entspricht.  Die  kleine  Strecke  ya — y  ist  somit  die  kondensierte  Dampfmenge  und 
t  die  Temperatur  des  Gemenges  nach  der  Mischung.  2) 

Sind  die  Luftmassen,  welche  sich  mischen,  nicht  mit  Feuchtigkeit  gesättigt,  so 
liegt  die  Gerade  ab  ganz  oder  teilweise  unterhalb  der  Sättigungskurve  AB,  im 
ersteren  Falle  kann  bei  der  Mischung  keine  Kondensation  eintreten;  schneidet  aber 
die  Gerade  a  b  die  Sättigungskurve,  so  kann  unter  gewissen  Bedingungen  eine  Kon- 
densation eintreten,     v.  Bezold  hat  in  der  citierten  Abhandlung  alle  dabei  in  Be- 


1)  W.  y.  Bezold,  Zur  Thermodynamik  der  Atmosphäre.  III.  Berliner  Berichte.  XIX 
1890.  S.  364  etc.  Auf  genähertem  Wege  habe  ich  zuerst  die  in  Torliegendem  Falle  kondensierte 
Dampfmenge  berechnet.  (Über  den  Einfluss  des  Begens  auf  den  Barometerstand  und  die  Ent- 
stehung der  Niederschläge.  Met.  Z.  IX.  1874.  S.  295.)  Später  hat  dann  J.  M.  Pernter  eine 
direktere  Lösung  der  yorliegenden  Aufgabe  yersucht.  (Berechnung  der  Niederschlagsmengen  bei 
Mischung  feuchter  Luftmassen.    Met.  Z.  XVII.     1882.    S.  421.) 

2)  Die  Konstruktion  ist  die  gleiche,  wenn  die  sich  mengenden  Luftmassen  ungleich  sind, 
also  die  Temperatur  des  Oemenges  yor  der  Kondensation  nicht  (ti -f- ts) :  2  ist,  dann  ist  der 
Punkt,  der  bei  uns  einfach  (yi  +  7*)  •  2  war,  ein  anderer,  dem  Mischungsyerhältnis  entsprechender 
Punkt  der  Geraden  ab. 

Der  Winkel  a  ergiebt  sich  aus  folgender  Gleichung.  Wenn  die  im  Kilogramm  feuchter 
Luft  zur  Kondensation  gelangende  Dampfmenge  mit  dy  bezeichnet  wird,  mit  r  die  dabei  frei 
werdende  Dampf  wärme,  mit  c  die  spezifische  Wärme  der  feuchten  Luft,  mit  dt  die  Temperatur- 
änderung, welche  der  Kondensationsmenge  dy  entspricht,  so  hat  man  (da  es  sich  um  die  Erwär- 
mung yon  1000  Gramm  Luft  handelt): 

103  c 
1000  c  dt  =  —  r  dy ;  somit  y'  —  y  =  — —  (t  —  t'). 

y*  —  y  ist  die  zur  Kondensation  gelangende  Dampf  menge,  t  die  Temperatur  des  Gemenges  nach 
der  Kondensation,  t'  jene  yor  der  Kondensation.     Aus  dem  Diagramm  ergiebt  sich: 
y'  —  y  ««  ys  —  y  «  sin  a,  t  —  t'  «  ts  —  t  =-  cos  n, 

103  c 
somit  tang  a  «s .     Da  c  rund  zu  etwa  0.24   angenommen  werden  kann,  r  zu  rund  600  Ka- 
lorien über  und  zu  680  Kalorien  unter  dem  Gefrierpunkt,  so  hat  man  zur  Bestimmung  des  Winkels 
a  die  Gleichungen: 

240  240 

t>0,tanga-«gQQ     und    t  <  0,  tang  «  —  gg^  , 

also  a  gleich  21<>  für  t>0  und  19.4°  für  t<00. 

Alle  zur  Bestimmung  der  kondensierten  Dampfmengen  zu  konstruierenden  Geraden  sind 
demnach  Parallele,  nur  für  die  Temperatur  unter  Null  etwas  schwächer  geneigt.  Die  Konstruk- 
tionen sind  demnach  sehr  einfache.  Um  die  kondensierten  Dampfmengen  sicher  dem  Diagramm 
entnehmen  zu  können,  muss  man  dasselbe,  wie  man  sieht,  in  grossem  Massstabe  ausführen* 
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tracht  kommenden  Fragen  und  Aufgaben  auf  graphischem  Wege  in  einfacher  Weise 
gelöst. 

Kehren  wir  zu  unserem  Beispiel  zurück,  so  ergiebt  die  Rechnung  oder  die  Konstruktion, 
dass,  wenn  zwei  ges&ttigt-feucbte  Luftmassen  von  0®  und  25^  sich  zu  gleichen  jTeilen  mischen,  in 
jedem  Kubikmeter  1.22  Gramm  ((im  Kilogramm  0.94)  kondensiert  werden,  die  Temperatur  des 
Gemenges  ist  dann  14.9^  (statt  12.5  ohne  Kondensation),  und  die  Luft  bleibt  bei  dieser  Temperatur 
gerade  noch  gesättigt,  wie  es  sein  muss. ') 

Fände  also  diese  Mischung  in  einer  1000  m  mächtigen  Luftschicht  statt,  so  gäbe  dies  einen 
Niederschlag  von  1220  Gramm  pro  Quadratmeter  oder  |1.2  mm  Niedersehlagshöhe.  Mischungen 
Ton  Luft  von  25°  und  0®  kommen  in  der  Natur  wohl  nie  vor.  Aber  schon  die  Annahme  von 
25®  und  10®  giebt  bloss  0.5  mm  Niederschlagshöhe  und  diese  Annahme  ist  noch  extrem.  Die 
wirklich  in  der  Natur  Torkommenden  Mischungsvorgänge*,  die  sich  ja  auch  stets  nur  in  wenig 
mächtigen  Luftschichten  *  abspielen ,  können  nur  geringfügige  Niederschläge,  meist  nur  Wolken- 
bildungen, zur  Folge  haben. 

Wenn  Luft,  die  bei  25^  mit  Wasserdampf  gesättigt  ist,  um  600  m  emporsteigt 
giebt  sie  schon  dieselbe  Niederschlagsmenge,  als  wenn  sie  mit  gesättigter  Luft  von 
0^  zu  gleichen  Teilen  gemengt  würde.  Der  erste  Vorgang  kommt  häufig  vor  und 
die  feuchte  Luft  kann  2000  und  3000  m  emporsteigen  und  dementsprechend  stärkere 
Niederschläge  geben,  der  letztere  Vorgang  (der  Mischung)  aber  kommt  in  der  Natur 
mit  solchen  Temperaturunterschieden  im  Grossen  nicht  vor. 

Die  folgende  kleine  Tabelle,  welche  ein  Auszug  aus  einer  von  Bezold  an  ci- 
tierter  Stelle  aufgestellten  grossen  Tabelle  ist,  giebt  eine  Vorstellung,  wie  geringfügig 
selbst  in  den  günstigsten  Fällen  die  durch  Mischung  entstehenden  Niederschläge  ausfallen. 

Bezold  zeigt  ferner,  dass  Mischungen  gesättigter  warmer  mit  ungesättigter 
kühler  Luft  weit  leichter  zu  Kondensationen  Veranlassung  geben  können,  als  solche 
von  gesättigter  kühler  mit  trockener  warmer  Luft.  Im  allgemeinen  ergiebt  sich  das 
auch  aus  den  Zahlen  auf  S.  162  und  daraus,  dass  die  Kondensationsprodukte  kühler 
Luft  in  warmer  Luft  rasch  wieder  aufgezehrt  werden,  aber  nicht  so  leicht  um- 
gekehrt. 

Niederschlagsmenge  |in  Gramm   aus  einem  Kilogramm  Luft  bei  Mischung  gesättigt- 
feuchter  Luftmassen  von  der  Temperatur  ti  und  t2  im  günstigsten  Mischungsverhält- 
nis mt  :m2,  ferner  die  Endtemperatur  t  der  Mischung. 


ti 

Luftdruck 

Nieder- 
schlags- 
menge 
(Gramm) 

700  mm 
t 

Luftdruck  400  m 

ungs- 
iltnis 
:ms 

Mischungs- 
verhältnis 
mi  :m2 

Nieder- 
schlags- 
menge 
(Gramm) 

t 

Misch 

verhi 

mi 

20 

0 

0.4 

—  9 

102       98 

0.50 

—  9.5 

108  '    92 

•10 

10 

0.55 

1.0 

'    106  .    94 

0.75 

1.2 

110      90 

ü 

20 

0.75 

ll.O 

!   108  1   92 

— 

— 

—    i    — 

20 

—10 

0.04 

—15.5 

1     57  .    43 

0.12 

—15.5 

58 

42 

-10 

U 

O.ll 

—  4.0 

1     43  '    57 

0.17 

—  4.5 

50 

50 

0 

10 

0.19 

5.0 

,     54  1    46 

0.20 

6.0 

47 

53 

10 

20 

0.21 

14.5 

1      55  i    45 

— 

— 



1)  1.22x0.6  —  0.732  Kalorien,  dividiert  durch  0.31,  d.  i.  die  Wärmemenge,  welche  zur 
Erwärmung  von  1  kbm  Luft  um  1®  nötig  ist  (d.  i.  1.293X0.238),  giebt  eine  Temperaturerhöhung 
von  nahe  3.4  ^  Endtemperatur  somit  14.9,  Sättigungsmaximum  12.66  Gramm,  was  mit  13.85  —  1.22 
genügend  stimmt. 
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Ist  feuchter  Luft  mechanisch  Wasser  beigemeugt  (wie  in  den  Wolken  i  und 
mengt  sich  selbe  mit  wärmerer  Luft  (oder  wird  direkt  erwärmt  durch  Strahlung), 
so  kann  ein  Teil  des  suspendierten  Wassers  zur  Verdunstung  kommen  und  dadurch 
sogar  eine  Abkühlung  hervorgerufen  werden.  Ist  derartige  Luft  ungesättigt  (was 
vorkommen  kann),  so  tritt  diese  Temperaturemiedrigung  selbst  bei  Beimengung  (in 
gewissen  Verhältnissen)  gesättigter  wärmerer  Luft  ein,  ist  sie  aber  dampfgesättigt 
dann  muss  die  beigemengte  Luft  einen  gewissen  Grad  der  Trockenheit  besitzen.  Ge- 
mische von  Wasser  und  ungesättigter  Luft  müssen,  sich  selbst  überlassen,  sich  ab- 
kühlen und  zwar  um  so  stärker,  je  weiter  der  Dampf  vom  Sättigungspunkte  ent- 
fernt und  je  mehr  tropfbares  Wasser  oder  Eis  beigemengt  ist.  Diese  von  Bezold 
nachgewiesenen  Sätze  erklären  manche  Erscheinungen  in  der  Wolken-  oder 
Nebelluft. 

Die  niedrigere  Temperatur  in  den  oberen  Teilen  einer  sich  auflösenden  Nebelschicht  findet 
in  diesen  Sätzen  eine  Erklärung.  Wirkt  die  Sonne  auf  die  obere  Begrenzung  des  Nebels,  so  tritt 
zuerst  dicht  darüber  eine  relative  Trockenheit  ein,  und  selbe  wird  sich  auch  nach  unten  bis  zu 
einer  gewissen  Tiefe  geltend  machen.  Dadurch  kann  die  Verdunstung  mehr  beschleunigt  werden, 
als  es  der  Wärmezufuhr  durch  direkte  Strahlung  entspricht,  und  die  Temperatur  muss  sinken. 
Manche  Beobachtungen  scheinen  dafür  zu  sprechen,  dass  dieser  Vorgang  in  der  That  sich  an  der 
oberen  Nebelgrenze  zuweilen  einstellt. 


II.  Die  Niederechlagsformen  des  Wasserdampfes  an  der  Erdoberfläche  selbst  und 
an  den  Gegenständen  auf  derselben.    Tau  und  Reif.    Glatteis. 

Erkalten  die  Gegenstände  an  der  Erdoberfläche  und  diese  selbst  unter  den 
„Taupunkt"  der  Luft,  so  kondensiert  sich  auf  ihnen  der  Wasserdampf  in  flüssiger 
oder  fester  Form,  als  Tau  oder  Reif.  Die  Temperatur  der  Sättigungsgrenze  (oder 
der  Sättigungsspannung)  des  Wasserdampfes  hat  ja  von  diesem  Vorgang  geradezu 
ihren  Namen.  So  wie  sich  auf  der  Aussenfläche  eines  Glases  kalten  Wassers  im 
Sommer  der  AVasserdampf  der  Luft  in  kleinen  Tropfen  kondensiert,  die  schliesslich 
sogar  zusammenfliessen,  so  erfolgt  dies  auch  namentlich  auf  den  Blättern  der  Bäume 
und  auf  den  Gräsern  der  Wiese  in  heiteren  Nächten,  wenn  dieselben  durch  ihre 
starke  Wärmeausstrahlung  unter  den  Taupunkt  der  Luft  sich  abgekühlt  haben- 
Es  bildet  sich  dabei  keine  neblige  Trübung  der  Luft,  der  Wasserdampf  wird  nur 
an  den  Berührungsstellen  mit  den  erkalteten  Oberflächen  zu  kleinen  Wassertropfen 
verdichtet. 

Taubildung.  Alle  Umstände,  welche  die  nächtliche  Wärmeausstrahlung  be- 
günstigen, sowie  jene,  welche  die  absolute  aber  zugleich  auch  die  relative  Feuchtig- 
keit der  Luft  erhöhen,  begünstigen  die  Stärke  der  Taubildung.  Dieselbe  kann  schon 
am  Abend,  an  schattigen  Stellen  sogar  schon  vor  Sonnenuntergang  beginnen,  und  die 
Nacht  hindurch  bis  Sonnenaufgang  andauern,  wenn  die  Umstände  günstig  sind.  Jene 
Körper,  welche  die  besten  Wärmestrahler  aber  zugleich  auch  schlechte  Wärmeleiter 
sind,  oder  sonst  geringe  Wärmezufuhr  gegen  die  Oberfläche  erfahren,  betauen  sich 
am  stärksten.  Baumblätter  sowie  Gras  sind  sehr  gute  Wärmestrahler,  sie  erreichen 
fast  die  Strahlung  des  Kusses,  kühlen  daher  bei  Nacht  am  stärksten  unter  die  Luft- 
temperatur ab  (bis  zu  6 — 8  ^)  und  betauen  sich  daher  am  stärksen.  *) 


1)  Vergl. .die  Beobachtungen  von  J.  Glaisher  in  Phil.  Transact.     1847. 
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Die  Unterschiede  des  Grades  der  Betauung  von  Holz,  Steinen,  Erde  etc.  erklären 
sich  aus  den  Unterschieden  der  Wärmestrahlung  derselben  und  der  Wärmezufuhr 
gegen  die  erkaltete  Oberfläche. 

Im  Sommer  ist  der  Tau  natürlich  oaeteria  paribus  stärker  als  im  Winter,  in  heissen 
feuchten  Gegenden  stärker  als  in  kalten  und  trockenen,  am  (stärksten  auf  tropischen  Inseln  und 
an  tropischen  Küsten,  wo  der  Tau  am  Morgen  wie  Regentraufe  von  den  Bäumen  (selbst  von 
Dächern)  herabfliessen  und  den  frühen  Wanderer  ganz  durchnässen  kann.  Auch  in  unseren  Oe- 
birgsthälem  ist  derselbe  nach  heiteren  klaren  Sommernächten,  namentlich  wenn  Regen  voraus- 
gegangen, sehr  reichlich. 

In  bewölkten  Nächten,  besonders  wenn  die  Wolken  niedrig  sind,  kann  der  Tau  ganz  fehlen,  ebenso 
bei  trockener  Luft  und  stärkeren  trockenen  Winden.  Schlägt  stilles  heiteres  Wetter  bei  Nacht  in  win- 
diges trübes  um,  so  hört  die  Taubildung  ganz  auf  und  es  verdunstet  auch  der  schon  gebildete  Tau. 

Die  erste  zutreffende  Erklärung  des  Taues  hat  Wells  gegeben,  gestützt  auf 
Beobachtungen  in  der  Nähe  von  London.  Die  Untersuchungen  von  Melloni  haben 
dieselbe  weitergefördert,  in  letzterer  Zeit  namentlich  die  Beobachtungen  von  Glaisher 
Bubenson,  Hamberg,  Aitken,  Homen  etc.*) 

Indem  Wells  feststellte,  dass  die  bei  der  Taubildung  beobachtete  Temperatur- 
erniedrigung eine  Folge  der  nächtlichen  Wärmeausstrahlung  und  der  Tau  eine  Folge- 
erscheinung der  letzteren  sei,  nicht  aber  umgekehrt  der  Tau  die  Ursache  der  Kälte, 
wie  man  vor  ihm  meinte,  wurde  er  der  Begründer  der  richtigen  Theorie  der  Taubildung 
und  seine  Untersuchungsmethode  ein  Muster  für  naturwissenschaftliche  Forschungen 
überhaupt.  Die  nächtliche  Erkaltung  des  Bodens  und  der  Pflanzen  etc,  kühlt  aber 
auch  die  damit  in  Berührung  stehende  Luft  ab,  und  die  Lufttemperatur  nimmt  des- 
halb in  Taunächten  in  der  Nähe  des  Bodens  besonders  auffallend  nach  oben  hin  zu, 
worauf  später  Melloni  den  Nachdruck  legte. 

Folgende  Beobachtungen  von  Glaisher  zeigen  recht  schön  die  Temperaturschichtung  in 
klaren  Nächten  über  Gras.  Die  folgenden  Daten  sind  Differenzen  gegen  die  Angaben  eines 
Thermometers  in  Beschirmung. 


I  „   ,       .1    Boden- 
Boden  m  I 

-.        Oberfläche 
2.5  cm  Tiefe 

I     selbst 


Differenzen  gegen  ein  Thermometer  in  Beschirmung 
Höhe  über  dem  Rasen  in  Centimeter 

31    ■    61    I   122  1   183      245  |  370 

—0.6 


2.5   !     5  8     !    15 


0.0 


Temperatur-  j      +1.0  —0.0     '—3.1  |— 2.7  '—2.2  |— 1.3 

differenz     ,  !  '  1  I  I 

Hamberg  fand  (im  Sommer)  ähnliche  Differenzen  zwischen  den  Angaben  von  Thermometern 
am  Boden  und  in  3,  13,  32  Va  und  52  cm  Höhe.  Diese  Differenzen  sind  um  Sonnenuntergang  am 
grössten  und  nehmen  gegen  Morgen  hin  meder  ab. 

Stunde  9h  p       10h         11h         12h  p         Ih         2  h         3  h         4h  am 

Differenz  52— 0  cm    2.0  1.6  1.5  1.5  1.7         1.4         1.1  0.9 

1)  Two  Essays  by  the  late  Wells.  London  1818.  W.  Ch.  Wells,  An  Essay  on  dew. 
Edlted  by  Casella.  London  1866.  Longmanns.  Mit  wertvollen  Zusätzen  von  Strachan.  — 
Melloni,  Pogg.  Ann.  LXXI.  S.  416,  424,  und  LXXIIL  S.  467.  —  Jamin,  Compl^ments  k  la 
th^irie  de  la  ros^e.  Journal  de  Physique.  VIII.  S.  41.  —  J.  Aitken,  On  Dew.  Trans.  R.  Soc. 
Edinburgh.  XXXIH.  Part  I.  2.  Nature.  Vol  33.  pag.  256.  —  Ch.  Tomlinson,  Remarks  ou 
a  new  Theory  of  Dew.  Philos.  Mag.  1886.  V.  Ser.  Vol  2t.  8.  483.  Vol  22.  S.  270.  —  Rüssel, 
Nature.  Vol  47.  S.  210;  auch  Met.  Z.  1893.  S.  390.  —  Hom<''n,  Bodenphysikalische  und 
meteorologische  Beobachtungen.  Berlin  1894.  HI.  Taubildung.  S.  88  etc.  —  Rubenson,  Die 
Temperatur-  und  Feuchtigkeitsverhältnisse  in  den  unteren  Luftschichten  bei  der  Taubildung.  Met. 
Z.  XI.  1876.  S.  65.  —  H.  E.  Hamberg,  T^mp.  et  humidite  de  l'air  h  differentes  hauteurs  ä 
Upsal.     Soc.  R.  des  Sciences  d'Upsal  1876.     Referat  Met.  Z.   XII.    1877.   S.  105. 
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Sehr  lehrreich  sind  folgende  Beobachtungsergebnisse  von  Rubenson: 


Unterschied  zwischen  122  cm  und  Boden 


Temperatur 
Dampfdruck 


2.4 

-0.4 


3.4         I        3.9 
0.1  0.8 


Sowie  der  Tanfall  eingetreten,  sinkt  die  Temperatur  am  Boden  weniger  oder 
gar  nicht  mehr.  Dasselbe  zeigten  Jamin  und  Hamberg.  Letzterer  fand  bei 
Reifbildung,  dass  die  Temperatur  bis  zu  und  unter  —  2  ^  sinken  kann,  ohne  dass  Reif 
erscheint,  sowie  aber  der  Keif  sich  bildet,  steigt  die  Temperatur  gleich  auf  0  ®,  ja 
selbst  darüber !  Es  ist  die  freiwerdende  Dampfwärme,  welche  der  weiteren  Abkühlung 
entgegenwirkt. 

Der  Dampfdruck  nimmt  in  Tannäehten  nach  oben  hin  zu,  während  er  in  Nächten  ohne 
Tau  wie  bei  Tag  am  Boden  am  grössten  ist  und  nach  oben  abnimmt.  Man  darf  aber  nicht,  wie 
dies  früher  meist  angenommen  worden  ist,  die  Abnahme  der  absoluten  Feuchtigkeit  nach  dem 
Abendmaximura  der  Taubildung  zuschreiben  (Hamberg).  Hom^n  fand  bei  seinen  Beobachtungen 
(Finland  im  Hochsommer),  dass  auf  unbewachsenem  Boden  die  Temperatur  bei  Nacht  selten  nuter 
den  Taupunkt  der  Luft  fiel,  daher  fehlte  daselbst  der  Tau. 

Über  die  Quelle  der  Feuchtigkeit,  welche  den  Tau  liefert,  hat  sich  eine  lebhafte  Diskussion 
entsponnen,  wozu  namentlich  Aitken  Veranlassung  gegeben  hat.  Aitken  leitet^den  Tau  nur  von 
der  Bodenfeuchtigkeit,  sowie  von  Wasserexhalationen  der  Pflanzen  selbst  her,  in  ersterer  Beziehung 
stimmt  ihm  auch  WoUny  bei.  Ch.  Tomlinson  trat  seinen  Anschauungen  entgegen.  Auch 
nach  Badgley  stammt  der  Tau  zumeist  vom  «Erddampf*. 

Dass  ein  Teil  des  Wasserdampfes,  der  im  Tau  kondensiert  erscheint,  aus  dem  Boden  stammt, 
ist  stets  angenommen  und  kaum  je  bestritten  worden.  Der  Boden  ist  schon  in  sehr  geringer  Tiefe 
bei  Nacht  wärmer  als  die  Luft  unmittelbar  über  dem  Boden,  die  Bodenluft  steigt  daher  empor 
und  ebenso  der  Wasserdampf.  Der  feuchte  Erdboden  ist  ja  eine  Hauptquelle  des  Wasserdampf- 
gehaltes der  unteren  Luftschichten,  und  dieser  nimmt  mit  der  Höhe  ab.  Es  kann  deshalb  gar 
nicht  Gegenstand  eines  Streites  sein,  dass  ein  Teil  des  Taues  von  der  Bodenfeuchtigkeit  herstammt. 
Ebensowenig  aber  kann  ernsthaft  bestritten  werden,  dass  auch  die  schon  vorhandene  Luftfeuchtig- 
keit selbst  einen  erheblichen  Anteil  an  der  Taubildung  hat,  denn  die  Luft  ist  häufig  bis  zu 
grösseren  Höhen  so  weit  mit  Wasserdampf  gesättigt,  dass  die  in  selbe  hineinragenden  Gegenstände 
infolge  ihrer  nächtlichen  Erkaltung  unter  die  Lufttemperatur,  den  Wasserdampf  der  Luft  konden- 
sieren müssen.  Es  werden  ja  auch  die  Dächer  nass  vom  Tau  in  ganz  heiteren  feuchten  Nächten 
(ohne  Nebelbildung)  oder  bereifen  sich,  in  feuchten  Klimaten  bis  tur  Dachtraufe,  bei  fehlendem 
Nebel.  Die  Ansicht,  dass  die  Luftfeuchtigkeit  keinen  oder  nur  einen  sehr  geringen  Anteil  an  der 
Taubildung  habe,  muss  deshalb  zurückgewiesen  werden. 

Hom^n  findet  im  Gegenteile,  dass,  wenn  Tau  in  grösserer  Menge  abgesetzt  wird,  derselbe 
zum  grossen  Teile  aus  der  Luftfeuchtigkeit  stammt.  «Der  Luft-  und  Wassergehalt  des  Bodens 
reicht  nicht  aus  für  die  Wassermenge,  die  der  Tau  liefert  (die,  wenn  reichlich  gleich  einem 
Niederschlag  von  0.1  bis  0.2  mm  Höhe,  der  Tau  giebt  dabei  60 — 120  Kilogramm -Kalorien  pro 
Quadratmeter  Wärme  ab),  aber  auch  nicht  die  Feuchtigkeit  der  untersten  Luftschicht  allein,  es 
muss  auch  der  Wassergehalt  der  höheren  Schichten  dabei  mitwirken,  durch  Diffusion  oder  leichte 
Luftströmungen .  '^ 

Wie  gross  ist  die  Wassermenge,  die  der  Taufall  liefert?  Diese  Frage 
wird  sich  exakt  überhaupt  nicht  beantworten  lassen,  weil  die  Stärke  des  Taufalls  nach 
den  Örtlichkeiten,  der  Beschaffenheit  des  Bodens,  so  ausserordentlich  verschieden  ist, 
und  die  Mittel,  denselben  genau  zu  messen,  kaum  vorhanden  sind.  Der  Tau  ist  ja 
sehr  vergänglich,  er  verdunstet  ganz  oder  zum  grösseren  Teile  wieder,  wenn  er  nicht 
sogleich  an  Ort  und  Stelle,  wo  er  sich  abgesetzt  hat,  rechtzeitig  gemessen  wird. 
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Jedenfalls  ist  die  Niederschlagsmenge,  die  der  Tan  liefert^  sehr  gering,  wenigstens 
in  den  gemässigten  Klimaten,  in  manchen  Tropengegenden  mag  sie  hingegen  ganz 
erheblich  sein. 

Dines  fand,  dass  gute  Taunächte  in  England  0.1  bis  0.3  mm  Niederschlag  liefern,  im 
Mittel  setzt  er  den  jährlichen  Taufall  auf  Gras  zu  26  mm  Wasserhöhe  an,  im  Maximum  zu  38  mm« 
Badgley  giebt  als  Besultat  seiner  Messungen  41  mm  an,  Wollny  findet  im  Mittel  von  zwei  Jahren 
die  Taumeuge  zu  München  zu  30  mm,  Ferrero  fand  in  Turin  im  Sommer  durchschnittlich  pro 
Taonacht  130  Gramm  pro  Quadratmeter  also  0.13  mm  Niedersohlagshöhe,  Oroya  in  Montpellier 
im  vierjährigen  Mittel  bloss  8  mm  (Winter  1.7,  Frühling  und  Sommer  1.9,  Herbst  2.5  mm).  Der 
Taafall  ist  jedenfalls  nur  ein  sehr  geringer  Bruchteil,  wenige  Prozente,  der  jährlichen  Nieder- 
schlagsmenge als  Regen  und  Schnee.  Das  gilt  im  allgemeinen  selbst  noch  für  die  Tropen,  ob- 
gleich Pechuel  Loesche  den  Tauniederschlag  einer  einzigen  Taunacht  an  der  Loango-Küste  zu 
3  mm  Wasserhöhe  veranschlagt. 

Eeif  fgel^e  blanche,  hoar  frost).  Sinkt  die  Temperatur  der  Luft  und  der  frei 
exponierten  Gegenstände  an  der  Erdoberfläche  durch  die  Wärmeausstrahlung  in  klaren 
Nächten  mehr  oder  weniger  tief  unter  den  Gefrierpunkt,  so  kondensiert  sich  der 
Wasserdampf  an  den  letzteren  in  fester  Form,  oder  es  gefriert  wohl  auch  der  schon 
früher  gebildete  Tau.  Es  bildet  sich  Reif.  Der  Reif  ist  keineswegs  stets  kry- 
stallinisch,  wie  Assmann  dies  durch  mikroskopische  Beobachtungen  und  mikrosko- 
pische Photographien  konstatieren  konnte.  Die  federartigen  scheinbar  krjstallinischen 
Gebilde  erwiesen  sich  als  aus  Eiströpfchen  bestehend,  die  sich  reihenweise  aneinander 
lagern,  wohl  auch  miteinander  verschmelzen  und  so  die  zierlichsten  Reiffedern  und 
Säulchen  bilden  können.  ^) 

Seiner  Entstehung  nach  unterscheidet  sich  jder  Reif  nicht  vom  Tau,  nur  die 
Temperatur,  bei  welcher  die  Kondensation  des  Wasserdampfes  stattfindet,  entscheidet 
ob  Tau  oder  Reif  sich  bildet. 

Das  Anwachsen  des  Reifes  wird  begünstigt  durch  den  Umstand,  dass  der  Dampf- 
druck über  Eis  niedriger  ist,  als  über  Wasser,  weshalb  in  der  Luft  vorhandener, 
selbst  nicht  völlig  gesättigter  Wasserdampf  auf  dem  Eise  kondensiert  werden  kann. 
Der  Reif  wächst  dem  Luftzug  entgegen  (noch  mehr  der  Rauhfrost). 

Reif  und  Rauhfrost  unterscheiden  Jsich  dadurch,  dass  ersterer  bei  heiterem 
Himmel,  letzterer  in  nebliger  Luft  sich  bildet 

Der  Rauhfrost  (auch  ^Anreim*  oder  ^Anraum*^,  Duft  genannt  (givre,  silver  thaw) 
i^  ein  reichlicher  reif  artiger  rauher  Beschlag  von  Eiskörperchen ,  *der  sich  überall  an  die  Un- 
ebenheiten des  Bodens,  an  Kanten,  Ecken  und  an  die  Zweige  und  Nadeln  der  Bäume  ansetzt.  Er 
unterscheidet  sich  vom  Reife  durch  den  Vorgang  bei  seiner  Bildung.  Der  Reif  setzt  sich  in  klaren 
Nächten  ab,  wie  der  Tau,  der  Rauhreif  aber  bei  nebligem  Wetter;  er  bildet  sich  aus  den  feinen 
flüssigen  Nebelkörperchen,  welche  unter  den  Gefrierpunkt  erkaltet  sind,  und  deshalb  bei  Berührung 
mit  festen  Körpern  sogleich  zu  Eis  erstarren.  Die  Leitungsfähigkeit  gegen  die  Wärme  spielt  dabei 
keine  Rolle,  an  Eisen  wie  an  Holz  setzt  sich  der  Rauhfrost  gleicherweise  an.  Während  Tau  und 
Keif  ziemlich  in  allen  Klimagebieten  (bei  Reif  tropische  Niederungen  ausgenommen)  vorkommen, 
ist  der  Rauhfrost  ein  Gebilde  kälterer  Zonen  und  des  Winterhalbjahres  daselbst  Selbst  bei  Tem- 
peraturen von  — 10®  und  darunter  besteht  der  Nebel  aus  feinen  Wassertröpfchen,  die  also  stark 
überkaltet  sind  und  deshalb,  sowie  sie  der  Luftzug  an  feste  Gegenstände  antreibt,  sogleich  ge- 
frieren. Der  Rauhreif  wächst  deshalb  dem  Winde  entgegen  ^und  bildet  viele  Centimeter  lange 
Spiesse    und   Federn    an    der  Windseite   der   Gegenstände.     Wenn  die  Witterung   seiner   Bildung 


1)  A  SS  mann.  Mikroskopische  Beobachtungen  der  Struktur  des  Reifs,  Rauhreifs  und  des 
Schnees.  Mit  einer  Tafel.  Met.  Z.  1889.  S.  339.  —  W.  Prinz,  Fleurs  de  glace  (givre  et  gel^ 
blanche).     Ciel  et  Terre  Jan.  1895.    Mit  instruktiven  Abbildungen. 
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günstig  ist,  wächst  der  Rauhreif  zu  grossen  Massen  an,  so  dass  unter  seiner  Last  Telegraphendrähte 
reissen,  die  Baumäste  brechen  etc.  Er  richtet  derart  in  den  Wäldern  oft  grossen  Schaden  an. 
Herrscht  im  Osten  von  Europa  grosse  Kälte  und  höherer  Luftdruck,  während  im  Westen  schon 
milderes  Wetter  eingetreten  ist,  Mitteleuropa  aber  leichte  Sudostwinde  mit  Nebel  und  Temperaturen 
unter  dem  (Gefrierpunkt  hat,  ein  Zustand,  der  selbst  wochenlang  andauern  kann,  so  wächst  der 
Rauhfrost  Tag  und  Nacht  fortwährend  an  und  wird  den  Wäldern  gefährlich.  •) 

Assmann  hat  gefunden,  dass,  wenn  die  Temperatur  sehr  niedrig  ist  ( — \h'^ 
und  darunter),  der  Eauhreif  nicht  mehr  ganz  aus  Eisklümpchen  sondern  aus  krystalli- 
nischen  Gebilden  besteht,  aus  Federn  mit  Seitenzweigen  in  Winkeln  von  60  ^  und 
hexagonalen  Platten.  2)  Liegt  also  die  Temperatur  so  tief  unter  dem  Gefrierpunkte, 
dass  die  Kondensation  des  atmosphärischen  Wasserdampfes  in  Gestalt  einer  direkten 
Sublimation,  eines  unmittelbaren  Überganges  aus  dem  gasförmigen  in  den  festen  Zu- 
stand stattfindet,  so  nehmen  Reif  und  Rauhreif  eine  krystallinische  Struktur  an. 

Glatteis  (verglas,  glazed  frost).  Kondensiert  sich  der  Wasserdampf  der 
Luft  in  reichlichem  Masse  an  Gegenständen,  die  erheblich  unter  den  Gefrier- 
punkt erkaltet  sind,  so  bildet  sich  ein  glatter  klarer  Eisüberzug  auf  dem  Boden 
und  an  den  Gegenständen,  das  sog.  Glatteis.  Die  gewöhnliche  Veranlassung  zur 
Bildung  des  Glatteises  ist  das  rasche  Einsetzen  einer  warmen  feuchten  Luftströmung 
nach  vorausgegangener  strenger  Kälte.  Der  Wasserdampf  kondensiert  sich  am  Boden 
und  gefriert  sogleich  zu  einer  Eishülle,  auch  die  Mauern  und  Bäume  überziehen  sich 
mit  dünnen  Eiskrusten. 

Eine  häufigere  und  oft  gefährlich  werdende  Veranlassung  zur  Bildung  des  Glatteises 
ist  überkalte ter  Regen,  der  nach  einer  Kälteperiode  eintritt.  In  der  Höhe  herrscht 
dann  eine  wärmere  Luftströmung,  während  der  Erdoberfläche  noch  längere  Zeit  eisige 
Luftmassen  stagnierend  aufruhen.  Die  überkalteten  Regentropfen  gefrieren  sogleich 
am  Boden  und  an  den  Bäumen  und  bilden  auf  letzteren  so  dicke  Eisüberzüge,  dass 
die  Äste  unter  ihrer  Last  brechen,  besonders  wenn  stärkerer  Wind  eintritt.  ^) 


1)  Weicht  der  Nebel  am  Morgen  oder  Mittag  der  Sonne,  so  beleuchtet  dieselbe  eine  märchen- 
hafte Winterlandschaft.  Das  Laub  der  Bäume  ist  durch  das  zierlichste  Nadelwerk  aus  Eis  ersetzt, 
das  in  der  Sonne  flimmert  und  sich  in  wunderbarem  Glanz  von  einem  blauen  Himmel  abhebt.  Diese 
Pracht  dauert  aber  meist  nur  wenige  Stunden,  in  der  wärmeren  Luft  fällt  der  Eisbehang  rasch  ab. 
Der  Niederschlag,  der  auf  diese  Weise  dem  Boden  zugeführt  wird,  ist  oft  sehr  beträchtlich,  in 
Wäldern  bedeckt  er  den  Boden  wie  mit  einer  Schneelage  und  kann  selbst  eine  Schlittenbahn  auf 
dem  früher  schneefreien  Boden  liefern.  Wilhelm  bestimmte  in  Ungarisch- Altenburg  die  Wasser- 
menge, die  der  Kauhfrost  an  Sträuchem  von  1 — 2  m  Höhe  in  einem  Falle  lieferte,  zu  1.9  mm 
Niederschlagshöhe.  Martins  hat  den  Reif,  der  sich  auf  den  Boden  absetzte,  gewogen  und  zu 
1550  kg  pro  Hektar  gefunden.  S.  a.  Breitenlohner  in  WoUnys  , Forschungen*.  H.  Bd. 
S.  497.  Eine  treffliche  Beschreibung  eines  Rauhfrostes  von  ungewöhnlicher  Stärke  und  Dauer 
lieferte  H.  Schindler  in  Weissenhof  bei  Wien.  S.  Met.  Z.  1897.  S.  67/68.  Am  15.  Januar  er- 
reichten bei  konstantem  SE-Wind  und  Temperaturen  wenig  unter  NuUgrad  die  gegen  den  Wind 
gerichteten  Eiskämme  in  380  m  Seehöhe  eine  Länge  von  10  cm,  in  450  m  aber  von  15  cm,  wohl 
nur  wegen  stärkeren  SE- Windes. 

2)  Die  Beobachtungen  von  Karl  (Trossraann  ergaben  gleichfalls,  dass  bei  direktem  Über- 
gang des  Wassertlampfes  in  den  festen  Zustand  der  sich  bildende  Reif  hoch  krystallinisch  ist 
(typische  Form  ist  dann  die  hohle  hexagonale  Pyramide).  Beim  Übergang  durch  flüssigen  Zustand 
entstehen  bloss  krystalloidische  Formen.  Rep.  British  Arsoc.  1903.  S.  555.  Origin  and  form  of 
hoar  frost. 

3)  Eine  vortreffliche  Darstellung  eines  Eisregens  giebt  Mohr  in  „Eisregen  und  Rauhfrost". 
Pogg.  Ann.  1864.     B.  CXXI.     S.   637—646.     Die  Entstehung  der  Eisregen    erläutert    am    besten 


Glatteis. 
Folgen  eines  überkfilteteii  Kegens,  22.-24.  Januar  1879  zu  Fontainebleau. 

Nach  Decaisne. 
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Es  kann  aber  auch  unter  gleichen  Witterungsverhältnissen  eintretender  und 
anhaltender  nässender  Nebel  Glatteis  bilden. 

Bei  dem  Glatteis  vom  22.  bis  24.  Januar  1879  in  Frankreich,  dessen  Auftreten  und  Wir» 
kungen  zu  Fontainebleau  und  Orleans  Decaisne  beschreibt,  bildete  sich  infolge  eines  Regens 
bei  gleichmässiger  Temperatur  von  —  3  °  eine  Eisschicht  von  2 — 3  cm  Dicke  auf  dem  Boden  und 
die  Zweige  und  Äste  überzogen  sich  mit  Eishüllen  von  ähnlicher  und  selbst  grösserer  Dicke, 
Telegraphendrähte  von  4  mm  Dicke  wuchsen  durch  den  cylindrischen  Eisüberzug  zu  38  mm  Durch- 
messer an  etc.     (Siehe  die  beigegebene  Tafel:  Qlatteis,  aus  Tissandier:  VOcean  aSrien). 

Infolge  zeitweilig  eintretender  strenger  Kälte  auch  in  relativ  niedrigen  Breiten  und  dem 
raschen  Temperaturwechsel  ist  der  Westen  Nordamerikas  der  Glatteisbildung  besonders  unter- 
worfen. Glatteis  (auch  Rauhfrost)  ist  besonders  häufig,  wo  und  wann  sich  die  Isothermen  im 
Winter  dicht  aneinander  drängen.  Bonnyoastle  berichtet  von  den  merkwürdigsten  Bildungen 
des  Silbertaus  (silver  thaw)  im  Frühling  in  Neufundland,  wenn  warme  Südwinde  die  Bäume  mit 
einer  mächtigen  Eiskruste  überziehen  und  jeden  Baum  in  einen  Kandelaber  von  reinstem  Krystall 
verwandeln. 

Rauhfrostbildungen  und  Eisansatz  auf  Bergen.  Die  meteorolo- 
gischen Stationen  auf  dem  Brocken,  auf  dem  Ben  Nevis,  auf  der  Bielasnic  a  (in  Bosnien) 
haben  uns  mit  Rauhfrostbildungen  und  Eisansatz  von  ganz  aussergewöhnlichen ,  in 
den  Niederungen  unbekannter  Dimensionen  und  Massen  bekannt  gemacht.  Pfosten, 
Bäume,  Telegraphenstangen  etc.  verschwinden  unter  der  Masse  der  Eisablagerungen 
und  werden  zu  unförmlichen  Eismassen,  unter  welchen  ihre  wahre  Gestalt  ganz  un- 
kenntlich wird. 

Diese  Eisablagerungen  bestehen  der  Hauptsache  nach  aus  Rauhfrost,  zum  Teil  auch  aus 
glatteisartigen  Eisinkrustationen  (bei  stark  nässendem,  nicht  überkaltetem  Nebel).  Dieselben 
erreichen  ihre  grösste  Entwicklung  in  jenen  Höhen,  welche  der  durchschnittlichen  Höhenlage  der 
Winterwolken  entsprechen,  in  grossen  Höhen  treten  sie  viel  schwächer  auf.  Der  Brocken, 
1141  m,  der  Ben  Nevis,  1343  m,  reichen  in  diese  Region  hinein  und  zeigen  diese  Erscheinung  in 
grösster  EIntwicklung,  wozu  allerdings  das  maritime  Klima  mit  häufigeren  und  reichlicheren  Wolken- 
bildungen beiträgt.  Schon  auf  dem  Obir  ca.  2140  m  ist  die  Vereisung  viel  geringer,  wozu  auch 
der  trockenere  mehr  kontinentale  Winter  kommt,  ebenso  auf  dem  Säntis  2500  und  auf  dem  Sonn- 
blick 3100  m.  Diese  Berge  ragen  schon  in  die  im  Winter  dampfarmen  Regionen  hinauf,  erheben 
sich  über  die  mittlere  Höhenlage  der  Winterwolken.  Dagegen  ist  auf  der  Biela^nica  noch  in 
2067  m,  wegen  der  südlicheren  Lage  und  der  Nähe  des  adriatischen  Meeres,  die  Vereisung  sehr 
stark.  Dieselbe  wirkt  ausserordentlich  störend  auf  den  Betrieb  einer  meteorologischen  Station,  da 
aUe  im  Freien  befindlichen  Instrumente  zeitweilig  total  vereist  und  funktionsunfähig  werden. 
Omond  sah  auf  dem  Ben  Ncvis  bei  dichtem  Nebel  und  starkem  Wind  den  Rauhfrost  pro  Stunde 
um  32  mm  dem  Wind  entgegen  anwachsen. 

Die  Aufstellung  eines  selbstregistrierenden  Anemometers  wird  unter  solchen  Umständen  un- 
möglich, und  man  muss  deshalb  im  Winter  zu  direkten  stündlichen  Schätzungen  der  Windstärke 
seine  Zuflucht  nehmen. 

III.  Die  Niederechlagsformen  des  Wasserdampfes  in  der  Atmosphäre. 

A.  Die  Xmtor  der  ersten  Kondensatlonsprodakte  des  Wasserdampfes.  Bestandteile  der  Nebel 
nnd  Wolken. 

Noch  vor  nicht  langer  Zeit  war  die  Ansicht  fast  allgemein  herrschend,  dass 
sich  der  Wasserdampf  in  Bläschenform  in  der  Atmosphäre  kondensiert.  Man  sprach 
nur  von  Nebelbläschen  als  den  Bestandteilen  der  Wolken.  Die  Annahme,  dass  die 
Nebel  nnd  Wolken    ans  Wasserbläschen    bestehen,    ausgegangen   von    Männern   wie 


Meinardus:  Eisregenfall  vom  20.  Oktober  1898.  Met.  Z.  1899.  S.  165.  Mit  Karte.  —  Über 
die  Definition  Ton  Rauhreif  und  Glatteis  s.  a.  Koppen,  Zeitschr.  f.  Met.  1887  Litt.  (70)  und 
1888  Litt.  (75). 
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Ha  Hey  und  Leibnitz,  wurde  durch  scheinbare  optische  und  physikalische  That- 
sachen  so  fest  begründet,  dass  z.  B.  Schmidt  in  seinem  so  gründlich  bearbeiteten 
Lehrbuch  dieselbe  als  über  jeden  Zweifel  erhaben  hinstellen  konnte.  Man  wollte  die 
Bläschen  direkt  gesehen  haben,  glaubte  das  Aufsteigen  und  Schweben  der  Wolken 
nur  durch  deren  Bläschennatur  erklären  zu  können.  Die  Thatsache,  dass  man  in 
Wolken  und  Nebeln  sehr  selten  einen  Eegenbogen  beobachtet  i),  dass  femer  die 
Sonne  durch  dünne  Wolken  mit  scharfen  Rändern  gesehen  wird  etc.,  wurde  von  so 
hervorragenden  Physikern  wie  Bravais  und  Clausius  als  zwingender  Grund  be- 
trachtet, die  Tröpfchennatur  der  Wolken  und  Nebel  zu  leugnen. 

und  doch  hat  sich  diese  viel  natürlichere  Annahme  in  der  letzten  Zeit  zu  all- 
gemeiner Anerkennung  durchgerungen. 

Dines  und  Aas  mann  haben  die  Nebelteilchen  als  feste  Tröpfchen  direkt  beobachtet  und 
gemessen.  Assmann  fand  für  die  kleinsten  Tröpfchen  (auf  dem  Brocken)  0.006  mm,  für  die 
gröBSten  0.017  nun  als  Durohmesser  (bei  0.04  nmi  war  der  Nebel  nässend  und  ging  in  Regen  über). 
Kämtz  hatte  durch  Messungen  der  Durchmesser  der  Sonnenhöfe  auf  optischem  Wege  für  die 
, Nebelbläschen "  Durchmesser  yon  0.014  bis  0.035  nun  gefunden  (Winter  0.026,  Sommer  0.017 
Jahr  0.022). 

Die  Kleinheit  dieser  Wolkenelemente  erklärt  deren  Schweben  oder  äusserst  langsames  Fallen 
in  der  Luft,  abgesehen  davon,  dass  ja  die  Wolken  keine  festen  Gebilde  sind,  sondern  dort,  wo 
wir  sehen,  meist  auch  entstehen,  selbst  durch  schwache  Luftströmungen  gehoben  werden  können 
und  beim  Sinken  in  tieferen  wärmeren  Schichten  sich  wieder  auflösen.  Die  Physik  lehrt,  dass 
Wassertröpfchen  yon  O.Ol  mm  Durchmesser  infolge  der  Luftreibung  nur  mit  einer  Geschwindigkeit 
von  ca.  1  cm  in  der  Sekunde  fallen  können.  Da  sich  die  feinen  Tröpfchen  aber  zudem  mit  einer 
Lufthülle  überziehen,  so  werden  sie  noch  langsamer  fallen.^ 

1)  Kämtz  beobachtete  jedoch  einen  solchen  in  einer  Wolke.     Meteorologie  IQ.    S.  109. 

2)  Nach  einem  zuerst  yon  Stokes  aufgestellten  Satze  ist  die  Geschwindigkeit  eines  fallenden 
Wassertropfens,  sobald  selbe  durch  den  Luftwiderstand  gleichförmig  geworden  ist,  gegeben  durch 
die  Gleichung 

y-«  1.3r*xl0« 
in  welcher  r  den  Durchmesser  des  Tropfens  und  y  die  Geschwindigkeit  bezeichnet  (cm,  sec). 

Wolkenteilchen  yon  durchschnittlich  0.02  mm  Durchmesser  fallen  demnach  in  ruhiger  Luft 
mit  einer  Geschwindigkeit  yon  4  cm  pro  Sekunde« 

Stokes  hat  die  Bläschennatur  der  Wolken teilchen  schon  im  Jahre  1845  yerworfen.  (On 
ihe  friction  of  fluids  in  motion.) 

Diese  Formel  gilt  nur  für  sehr  kleine  Tropfen  etwa  bis  zu  r  >»  0.1  mm,  so  lange  die  Luft- 
reibung die  Hauptrolle  beim  Luftwiderstand  spielt.  Für  grössere  Tropfen  wird  die  Dichte  ent- 
scheidend für  die  Fallgeschwindigkeit.  Aus  dem  Satz,  dass  bei  gleichförmiger  Fallgeschwindigkeit 
der  Luftwiderstand  gleich  dem  Gewichte  des  fallenden  Körpers  wird,  und  der  Annahme,  dass  der 
Widerstand  mit  dem  Quadrate  der  Geschwindigkeit  wächst,  ergiebt  sich  die  Gleichung 

y  =*  o}/r  a  :  d, 
in  welcher  c  eine  Konstante,  a  das  spezifische  Gewicht  des  Körpers  und  d  die  Dichte  der  Luft. 
Fallyersuche  an  der  Erdoberfläche  haben  ergeben,  dass  die  Konstante  c  =  1344  cm  gesetzt  werden 
kann  (bei  der  Dichte  der  Luft  an  der  Erdoberfläche  und  bei  mittlerer  Temperatur).  Für  Wasser 
ist  0=1,  für  Eiskugeln  (Hagelkörner,  lufthaltig)  a«  0.86,  somit  ist  die  Fallgeschwindigkeit  in 
Gentimeter  für 

Wassertropfen  «  1344  /r^      für  Hagelkörner  —  1246  j/r  . 
In  grösseren  Höhen  bei  dem  Barometerstande  b  ist  die  Konstante  mit  ^  B :  b  zu  miütipli- 
zieren,  die  Temperaturyerschiedenheiten  sind  zu  yemachlässigen.  Der  Korrektionsfaktor  ^  B  :  b  und 
die  Konstante  für  Wassertropfen  beträgt  genähert  für  yerschiedene  Höhen: 

Höhe  1  2  3  4  5  km 

)/B7b"  ^       1.13  1.28  1.45  1.64  1.86 

c         «1524  1722  1950  2206  2500 
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Die  optischen  Bedenken,  welche  schon  Brücke  durch  Versuche  zum  Teil  wiederlegt  hat, 
indem  er  leigte,  dass  man  durch  eine  von  feinen  Teilchen  getrübte  Flüssigkeit  die  dahinter  be- 
findlichen Gegenstände  zwar  lichtschwächer,  aber  scharf  begrenzt  und  nicht  verzerrt  sieht,  sind 
nun  auch  Tollkommen  widerlegt  worden.  Dass  man  Regenbogen  in  Nebel  und  Wolken  so  selten 
sieht,  erklärt  sich  aus  der  Lichtschwäche  der  durch  so  feine  Wassertröpfchen  erzeugten  Begen- 
bogen. 

Ein  zwingender  Orund,  die  Annahme  von  , Nebelbläschen '^  aufzugeben,  liegt  überdies  darin, 
dass  die  Theorie  der  Kapillarwirkung  für  die  in  solchen  kleinen  Bläschen  eingeschlossene  Luft 
einen  erheblichen  Überdruck  ergiebt,  bei  welchem  die  Luft  durch  die  Wandungen  der  Bläschen 
rasch  diffundieren  müsste,  so  dass  diese  doch  alsbald  zu  WassertrOpfchen  werden  würden. 

Bei  den  DifFraktionsbeobachtungen  von  Kiessling,  bei  welchen  der  Druck  yon  dem  einer 
Atmosphäre  rasch  auf  120  bis  80  mm  erniedrigt  wurde,  hätten  die  Nebelkörperchen,  falls  sie 
Bläschen  gewesen  wären,  eine  Ausdehnung  erfahren,  welche  sich  in  den  Diffraktionserscheinungen 
hätte  bemerkbar  machen  müssen,  was  aber  nicht  der  Fall  war.  Die  Nebelkörperchen  bestanden 
demnach  aus  massiven  Wasserkügelchen. 

Die  ganz  unnatürliche  Annahme,  dass  die  Kondensation  des  Wasserdampfes  in  der  Atmo- 
sphäre in  Bläschenform  erfolgt,  muss  deshalb  völlig  aufgegeben  werden,  und  es  ist  nur  erstauhlich, 
dass  sich  dieselbe  so  lange  in  Geltung  erhalten  konnte. 

Bei  sehr  niedrigen  Temperaturen  erfolgt  die  Kondensation  des  Wasserdampfes  in  Form  von 
Eisnadeln,  der  Dampf  geht  direkt  aus  dem  gasförmigen  in  den  festen  Zustand  über.  Dass  subli- 
miertes  Eis  in  der  That  in  der  Atmosphäre  vorhanden,  zeigten  Assmanns  mikroskopische  Be- 
obachtungen am  15.  Januar  1889,  wo  bei  — 17.8®  (Minimum  — 19^  feine  sechsseitige  Plättchen 
aus  der  Luft  herabfielen,  welche  teils  einzeln,  teils  mit  anderen  ähnlichen  Plättchen  sternförmig 
gruppiert  waren.  Dazu  gesellten  sich  Plättchen  von  parallelpipedischer  Form,  auch  kurze  hexa- 
gonale  Säulen.  Makroskopisch  machte  sich  dieser  feine  Eisstaub  (von  den  Polarfahrern  oft  ge- 
sehen und  als  «Diamantstaub''  bezeichnet)  durch  intensives  Glitzern  im  Sonnenlicht  bemerkbar. 
Aus  Beobachtungen  im  Luftballon  ist  auch  zu  schliessen,  dass  der  Schnee  stets  durch  Sublimation 
des  Wasserdampf  es  und  nicht  durch  Gefrieren  von  Tropfen  entsteht  (Met.  Z.   1889.   S.  341). 

B.  Kondensationskeme  als  eine  Bedingung  der  Kondensation  des  Wasserdampfes. 

Wird  gesättigter  Wasserdampf  abgekühlt,  so  findet  keineswegs  stets  sogleich  eine 
Kondensation  statt.  Conlier  hat  znerst  bemerkt,  dass  sich  Nebel  in  dem  Rezi- 
pienten  einer  Luftpumpe  bei  Luftverdünnung  nur  dann  bildet,  wenn  die  Luft  Stäub- 
chen  enthält  Mascart  hat  diese  Versuche  bestätigt,  und  Aitken  hat  die  Existenz 
solcher  unsichtbarer  Kondensationskeme  nachgewiesen.  Reiniprt  man  die  Luft  völlig, 
befreit  man  sie  von  Stäubchen,  indem  man  sie  durch  einen  dicken  Pfropfen  von  reiner 
Watte  hindurchsaugt^  so  wird  sie,  wenn  auch  gesättigt-feucht,  unfähig  gemacht,  Nebel 
zu  bilden.  Gesättigte,  aber  filtrierte  Luft  kann  durch  Ausdehnung  und  Abkühlung 
mehi*fach  übersättigt  werden,  ohne  dass  sich,  ausser  an  den  Gefässwänden,  ein  Nieder- 
schlag bildet.  Die  Nebelkügelchen  werden  keineswegs  aus  nichts  aufgebaut,  sondern 
bedürfen  fester  oder  flüssiger  Ansatzkeme.  In  ganz  reiner  Luft  kann  es  also  stark 
übersättigten  Wasserdampf  geben. 

Den  physikalischen  Grund  dafür  hat  Sir  William  Thomson  (Ivord  Kelvin)  angegeben.  Die 
Dampfspannung  ist  über  konkaven  Flächen  kleiner  als  über  ebenen,  und  über  diesen  kleiner  als 
über  konvexen.     Der  Sättigungsdruck   des  Wasserdampfes    ist   deshalb    auf  der  Oberfläche  eines 


Es  beträgt  demnach  die  Fallgeschwindigkeit  für  Regentropfen  nahe  an  der  Erdoberfläclie: 
sehr  kleine  Regentropfen  r  -«  0.5  mm ,  v  »  3.0  m ,  kleine  Tropfen  r  =»  2  mm,v  >«  6  m,  sehr 
grosse  Tropfen  bei  Piatsregen  r  «*  5mm,  v  =»•  9.5.  Nach  Versuchen  von  Lennrd  erreicht  die  Fall- 
geschwindigkeit bei  r -9-5  mm  schon  die  obere  Grenze  von  8  ni.     S.  Met.  Z.  1004.     S.  254. 

Aufsteigende  Luftbewegungen  von  der  obigen  Geschwindigkeit  erhalten  die  Tropfen  von 
bezeichneter  Grösse  gerade  schwebend. 
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Wassertropfens  grösser  als  jener  ttber  einer  ebenen  Wasserfläche.  Wenn  daher  die  Luft  bei  einer 
Dampfspannung  wie  über  Wasserflächen  gesättigt  ist,  so  können  sehr  kleine  Wassertropfen  doch  in 
solcher  Luft  nicht  bestehen,  sie  verdampf en. 

Baraus  ergiebt  sich  eine  Schwierigkeit  für  den  Beginn  der  Nebelbildung.  Die  Nebel- 
kügelchen  müssen  bei  ihrer  Entstehung  so  winzig  klein,  also  so  ungeheuer  stark  gekrümmt  sein 
wie  wir  uns  etwa  die  Moleküle  selbst  denken,  so  dass  eine  grosse  Übersättigung  des  Dampfes 
nötig  ist,  um  sie  bloss  auf  diesem  Wege  entstehen  zu  lassen.  Sind  aber  Teilchen  in  der  Luft 
Yorhanden,  so  kann  sich  auf  diesen  der  Wasserdampf  kondensieren,  ohne  diesen  Übergang  scheinbar 
aus  dem  Nichts  durchmachen  zu  müssen.  Das  Wasser  kann  sich  auf  den  Stäubchen  in  Schichten 
von  viel  geringerer  Krümmung  ablagern.  Die  Tröpfchenbildung  wird  femer  durch  Elektrisierung 
beschleunigt,  sowie  auch  durch  chemische  Prozesse,  Zersetzungen  und  Verbrennungen,  weil  dann 
immer  freie,  mit  Elektrizität  geladene  Moleküle  vorhanden  sind.  Die  Wirkung  der  Elektrizität 
vermindert  die  Oberflächenspannung  und  zwar  im  umgekehrten  Verhältnis  des  Quadrats  des  Radius 
des  Tropfens,  während  die  von  der  Oberflächenspannung  bedingte  Wirkung  nur  im  umgekehrten 
Verhältnis  der  ersten  Potenz  des  Radius  wächst.  Ein  elektrischer  Funke,  eine  Flamme,  macht 
die  Nebelbildung  dichter,  auch  ozonisierte  Luft  wirkt  wie  mit  Stäubchen  beladen.  Die  Elek- 
trisierung eines  Dampfstrahls  befördert  das  Zusammenfliessen  der  Tröpfchen. 

Vor  der  Wolkenbildung  wird  demnach  die  relative  Feuchtigkeit  100  Prozent  der  Sättigung 
(über  einer  ebenen  Wasserfläche)  überschreiten  können,  dann  folgt  das  Entstehen  kleinster  WaHer- 
tröpfchen,  die  nun  rasch  anwachsen,  worauf  die  Feuchtigkeit  auf  100  Prozent  zurüokg^t  und  die 
Tropfen  weiter  wachsen. 

Man  hat  aus  Aitkens  Beobachtnngsergebnissen  den  voreiligen  Schluss  gezogen 
dass  es  ohne  „Stäubchen"  in  der  Atmosphäre  überhaupt  gar  keinen  Regen  gäbe,  nur 
eine  Kondensation  an  der  Erdoberfläche  selbst.  Es  ist  aber  gezeigt  worden,  dass  die 
Übersättigung  eine  Grenze  hat,  bei  deren  Überschreitung  die  Wassertröpfchen  sich 
doch  aus  dem  „Nichts"  heraus  bilden.  0 

Die  Frage  nach  den  Kondensationskernen  des  Wasserdampfes  ist  zudem  in  jüngster  Zeit  in  ein 
neues  Stadium  getreten  durch  die  Konstatierung  einer  ^Ionisierung*  der  Luft.  Beobachtungen  und 
Experimente  verschiedener  Forscher  haben  zu  dem  Schlüsse  geführt,  dass  die  Luft  der  freien  At- 
mosphäre auch  unter  normalen  Verhältnissen  positiv  und  negativ  geladene  Gasmoleküle  enthält 
(8.  später  Luftelektrizität).  Li  diesem  Zustande  erweist  'sich  die  Luft,  wenn  feucht  und  durch 
Expansion  genügend  abgekühlt,  zu  starker  Nebelbildung  geneigt,  indem  die  Ionen  als  Kerne  bei 
der  Kondensation  des  Wasserdampfes  wirken.  J.  J.  Thomson  hat  gezeigt,  dass  die  Nebelbildnng 
in  negativ  ionisierter  Luft  bei  schwächerer  Expansion,  d.  i.  bei  geringerer  Abkühlung,  eintritt,  als 
in  solcher,  in  der  die  positiven  Ionen  vorherrschen.     Die  negativen  Ionen   geben   die  ersten  Kon- 

1)  Wilson  hat  diese  Grenze  bei  einer  etwa  viermaligen  Übersättigung  gefunden;  ist 
Vi  das  Volum  der  Sättigung,  Va  das  Volum,  bei  welchem  auch  in  staubfreier  Luft  Nieder- 
schlag erfolgt,  so  ist  Va  SS  1.25  Vi.  Diesem  kritischen  Betrage  der  Expansion  entspricht  ein 
Tropfenradius  von  ca.  8  Vs  X  10-8  cm,  bei  welchem  die  Oberflächenspannung  mit  dem  übersättigten 
Dampf  sich  im  Gleichgewicht  befindet.  Wird  die  Expansion  weiter  getrieben,  so  dass  die  Über- 
sättigung den  Wert  von  8  überschreitet,  so  tritt  statt  der  früheren  regenartigen  Kondensation  eine 
Art  Wolkenbildung  ein.  Für  die  Kerne  dieser  wolkenartigen  Kondensation  berechnet  sich  die 
Tropfengrösse  zu  6V«XlO— \  Siehe  Met.  Z.  1896.  S.  16  u.  190;  dann  1807.  S.  217—219. 
Diese  Tropfen  sind  schon  von  der  Grössenordnung  der  Wassermoleküle. 

Bock  hat  experimentell  nachgewiesen,  dass  es  in  einem  Dampfstrahl  Wassertropfen  giebt, 
deren  Radien  den  Längen  der  Lichtwellen  gleichkpmmen.  Die  Beugungserscheinungen  ergaben 
Tropfengrössen  von  1 — 2  Tausendstel  Millimeter.  (Naturwissenschaftliche  Rundschau.  1897.  S.  111.) 
Kiessling  hat  überdies  beobachtet,  dass  in  feuchter,  vollkommen  filtrierter  Luft  bei  jeder  Tem- 
peraturemiedrigung  Nebel  entstehen,  die  aber  nur  im  direkten  Sonnenlicht  sichtbar  werden.  (E^- 
fluss  künstlich  erzeugter  Nebel  etc.  Deutsche  Met.  Z.  B.  I.  1884.  S.  120.)  Assmann  suchte 
auf  dem  Brocken  bei  400  maliger  Vergrösserung  die  Kondensationskeme  der  Nebelkörperohen  zu 
Gesicht  zu  bekommen,  aber  ohne  Erfolg.  Er  schliesst  daraus,  dass  dieselben,  wenn  vorhanden, 
einen  Durchmesser  kleiner  als  0.0005  mm  haben  müssen.   Deutsche  Met.  Z.   II.    186Ö«  S.  41. 
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densationskerne  ab,  beladen  sich  mit  kondensiertem  Wasser,  während  die  Luft  zwischen  den  feinen 
Tröpfchen  noch  freie  positive  Ionen  enthält. 

C.  Kebel  und  Xebelbüdangr. 

Kondensiert  sich  der  Wasserdampf  in  den  der  Erdoberfläche  auflagern- 
den Luftschichten  oder  wenigstens  in  geringer  Höhe  über  derselben,  so  nennen 
wir  diese  Trübung  dör  Luft  einen  Nebel.  Völlig  oder  nahezu  dampfgesättigte  Lult, 
in  welcher  eine  solche  Menge  kleinster  Wasserktigelchen  (von  rund  0.02  mm  Durch- 
messer) suspendiert  ist,  dass  deren  Durchsichtigkeit  stark  vermindert  wird,  bildet 
einen  NebeL 

Es  besteht  kein  wesentlicher  Unterschied  zwischen  Nebel  und  Wolken.  Was  dem 
Beobachter  auf  einem  Berggipfel  als  Nebel  erscheint,  wird  von  einem  anderen  Beobachter  am 
Fusse  desselben  eine  den  Gipfel  einhüllende  Wolke  genannt  werden ;  ebenso  befindet  sich  der  Luft- 
schififer,  wenn  der  Ballon  in  eine  Wolkenschicht  eintritt,  in  einem  Nebel,  der  sich  yon  den  Nebeln 
an  der  Erdoberfläche  durch  nichts  unterscheidet.  Dennoch  kann  man  für  die  Nebel  an  der  Erd- 
oberfläche eine  gewisse  Selbständigkeit  in  Anspruch  nehmen,  namentlich  in  Bezug  auf  ihre  Ent- 
stehung *),  welche  grösstenteils  durch  besondere  Verhältnisse  an  der  festen  oder  flüssigen  Erdober- 
fläche bedingt  werden,  dann  giebt  es  auch  spezifische  Nebel,  welche  sich  yon  den  , Wolkennebeln  ** 
wirklich  unterscheiden. 

Schliesslich  hat  der  Nebel  noch  die  besondere  Bedeutung,  dass  er  Jene  Kondensationsform 
des  atmosphärischen  Wasserdampfes  ist,  in  welchem  wir  häufig  längere  Zeit  leben  und  atmen 
müssen. 

Es  giebt  mehr  oder  minder  dichte  Nebel,  aber  man  ist  zu  einer  eigentlichen  Klassifikation 
der  Nebel  in  dieser  Hinsicht  noch  nicht  yorgeschritten,  es  giebt  noch  keine  Nebelskala. 

Im  Parc  S.  Maur  (dem  Obseryatorium  erster  Ordnung  bei  Paris),  sagt  Renou,  nennen  wir 
Nebel  (Brouillard)  eine  Trübung  der  Luft,  welche  Objekte  in  1500  m  Entfernung  unsichtbar  macht, 
und  unterscheiden  die  Grade  nach  der  Sichtbarkeit  der  Objekte  in  200,  400  m  Entfernung  etc. 
In  einer  Haufenwolke  (Cumulus)  auf  dem  Puy  de  Dome  war  die  Grenze  der  Sichtbarkeit  80  m, 
sie  kann  aber  auf  30  m  Entfernung  und  noch  weiter  herabgehen. 

Bemerkenswert  ist,  dass  eine  so  geringe  Menge  Wasserstaub,  wie  sie  in  der  Nebelluft  sus- 
pendiert ist,  eine  ündurchsichtigkeit  erzeugt,  die  weit  grösser  ist  als  jene,  welche  eine  yiel  grössere 
Wassermenge  in  der  Begenluft  heryorbringt.  Die  Verdunkelung,  welche  die  Wolken  erzeugen,  ist 
weit  grösser  als  jene,  welche  der  schwerste  dichteste  Platzregen  heryorruft,  der  ihnen  entströmt; 
wenn  der  hintere  abregnende  Rand  der  Wolkenschicht  heraufrückt,  wird  es  rasch  heller,  selbst 
wenn  der  Regen  stundenlang  andauert  und  keine  Aufklarung  folgt.  Die  Ursache  dayon  hat 
Trabert  nachgewiesen:  „Die  deutliche  Sehweite  in  einer  Wolke  ist  direkt  proportional  dem  Ra- 
dius der  Tröpfchen  und  umgekehrt  der  in  der  Volumeinheit  des  Mediums  enthaltenen  Masse  der- 
selben. Bei  gleicher  Wassermenge  in  der  Volumeinheit  sieht  man  durch  grosstropfigen  Regen 
weiter  als  bei  Nebel  mit  feinen  Tröpfchen.*     Den  Nachweis  dafür  s.  Met.  Z.    1901.   S.  522. 

Man  nnterscheidet  trockene  and  nässende  Nebel;  es  giebt  Nebel,  in  welchen 
die  Loft  nicht  völlig  mit  Wasserdampf  gesättigt  ist.  In  neuerer  Zeit  ist  man  mit 
den  Ursachen  dieser  Erscheinung  vertrauter  geworden. 

Aitken  unterscheidet  Stadtnebel  und  Landnebel.  Die  ersteren  entstehen 
durch  Kondensation  des  Wasserdampfes  an  Teilchen,  welche  eine  Affinität  zum  Wasser 
haben,  während  sich  die  Landnebel  an  indifferenten  Staubteilchen  bilden.  Bei  den 
Stadtnebeln  verhindert  die  chemische  Affinität  die  Verdampfung  der  kleineren  Tröpf- 


1)  Man  darf  nicht  vergessen,  dass  Nebel  und  Wolken,  so  identisch  auch  ihre  Struktur,  in 
ihrer  Physiologie  doch  sehr  verschieden  sind.  Denn  während  die  Luft  am  Boden,  in  der  sich 
Nebel  gebildet  hat,  stagnierend  ist,  keine  vertikale  Bewegung  durchgemacht  hat,  spielt  in  der 
Wolkenregion  aufgestiegene  Luft  eine  grosse,  ja  bei  der  Wolkenbildung  die  grösste  Rolle,  und  aus 
diesem  Punkte  ergeben  sich  eine  Reihe  wichtiger  Unterschiede  swischen  den  Existenzbedingungen 
eines  Bodennebels  und  einer  Wolke  (Koppen.    D.  Met.  Z.    1885.    Bodennebel.). 
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eben,  bei  den  Landnebeln  dagegen  nichts  und  die  grösseren  Tropfen  vergrOssern  sieb 
leicbter  dorcb  die  Verdampfung  der  kleinen  und  sinken.  Die  Landnebel  lösen  sieb 
daber  rascber  und  leicbter  auf  als  die  Stadtnebel. 

Zur  Stütze  dieser  Ansicht  beruft  sich  Aitken  auf  das  Verhalten  der  Nebel,  welche  sich 
durch  die  Verbrennungsprodukte  einer  gewöhnlichen  Lampe  bilden,  gegenüber  jenen,  welche  ent- 
stehen, wenn  man  in  einer  Bunsenflamme  etwas  Schwefel  verbrennt.  Die  ersteren  sind  weniger 
dicht  und  zerstreuen  sich  leichter  als  die  letzteren.  Die  Stadtnebel  bestehen  nach  Aitken  aus 
ausserordentlich  kleinen  Teilchen,  während  die  Landnebel  aus  gröberen  Wassertröpfchen  bestehen. 
Die  Landnebel  sind  von  der  Natur  der  Wolken., 

Besteht  zwischen  Kondensationskemen  und  dem  darauf  niedergeschlagenen  Waaserdampf 
eine  besondere  Anziehung,  wie  dies  über  den  Städten  mit  ihren  Rauch,  Säuren  und  Salze  an  die 
Luft  abgebenden  Feuerstätten  der  Fall  ist,  so  wird  das  Wasser  derart  an  dieselben  gebunden,  das» 
es  auch  dann  nicht  verdampft,  wenn  die  Luft  nicht  mehr  mit  Wasserdampf  gesättigt  ist.  In 
solchen  Nebeln  kann  deshalb  die  Luft  mehr  oder  minder  weit  vom  Sättigungspunkt  entfernt  sein, 
dieselben  lösen  sich  schwer  auf  und  behaupten  sich  hartnäckig. 

Eine  besondere  Klasse  bilden  die  eigentlichen  schwarzen  oder  gelben  Stadt- 
nebel, durcb  welcbe  namentlich  London  sich  auszeichnet,  die  aber  auch  in  anderen 
grossen  Städten,  namentlich  Fabrikstädten,  keine  Seltenheit  sind.  Diese  Stadtnebel 
welcbe  aus  einem  mechanischen  Gemenge  von  feinen  Kohlen-,  Kuss-  und  Wasser- 
teilcben  bestehen,  sind  nach  ihrer  Entstehung  und  ihren  schädlichen  Wirkungen  von 
F.  A.  Rollo  Rüssel  und  W.  J.  Russell  besonders  eingehend  geschildert  worden. 

An  klaren  kalten  ruhigen  Wintertagen  stellen  sie  sich  am  häufigsten  ein.  Sie  sind  meist 
am  dichtesten  von  8 — 10  h  morgens  bis  Mittag  und  beschränken  sich  auf  den  nächsten  Umkreis 
der  Stadt.  An  schönen  Wintertagen,  bei  einer  dem  Taupunkt  nahen  Temperatur,  kann  man,  vom 
Lande  kommend,  ziemlich  sicher  sein,  in  London  dichten  schwarzen  Nebel  anzutreffen.  Dessen 
Entstehung  ist  wahrscheinlich  folgende:  Gewöhnlicher  weisser  Nebel  hüllt  die  Stadt  um  6h  mor- 
gens ein,  etwa  eine  Million  Feuerherde  wird  kurz  darauf  geheizt,  die  Luft  füllt  sich  mit  unge- 
heuren Rauchmengen,  Verbrennungsgasen,  welche  Kohlenteilchen  mitführen.  Sobald  diese  Par- 
tikelchen sich  auf  die  Lufttemperatur  abgekühlt  haben,  setzen  sich  die  schon  vorhandenen  Wasser- 
kügelchen  und  wohl  noch  neu  kondensierter  Wasserdampf  auf  ihnen  ab.  Fine  dicke  Schicht 
solcher  Partikelchen  ist  für  das  Licht  fast  undurchdringlich,  wie  eine  Russschicht  auf  Olas.  Sie 
schllesst  das  Sonnenlicht  fast  aus.  Die  dadurch  entstehende  Dunkelheit  (des  Wintertages)  nötigt 
zu  künstlicher  Beleuchtung,  welche  ihrerseits  wieder  die  Rauchentwickelung  und  Bildung  des 
schwarzen  Nebels  steigert.  Für  die  Trübung  der  Luft  durch  den  Rauch  und  Rauhnebel  in  London 
geben  die  folgenden  Zahlen  einen  Massstab. 

Dauer  des  Sonnenscheins  in  London  und  Umgebung.     Zahl  der  Stunden.     November  bis  Februar. 

bei  Woburn  Kew  City  Green  wich  Eastboume 

206  172  96  150  268 

Woburn  liegt  im  Nordwesten  von  I^ndon,  ca.  ebenso  weit  als  Eastbourne  (an  der  Küste) 
im  Süden,  Kew  nnd  Green  wich  liegen  an  den  Stadtgrenzeu.  Die  Stadt  selbst  hat  dreimal  weniger 
Sonnenschein  als  Eastboume.  Der  eigentlich  nasse  Nebel  ist  in  London  seltener  und  weniger 
dicht  als  auf  dem  Lande  in  der  Umgebung.  Shaw  giebt  den  Lichtverlust  durch  Stadtnebel  in 
London  und  Glasgow  im  Winter  zu  V*»  i™  Sonuner  zu  Ve  au.  Nach  einer  Nebelwoche  findet 
man  in  Kew  auf  den  Gewächshäusern  eine  Ablagerung  theerartiger  Masse  von  mehr  als  2  Tonnen 
Gewicht  pro  Quadratkilometer.  Die  Kosten  eines  Nebel  tage»  in  London  werden  auf  20 — 50000 
Pfund  Sterling  geschätzt. 

Eine  schädliche  Wirkung  der  Nebel  besteht  auch  darin,  dass  sie  die  Zerstreuung  schädlicher 
Gase  in  der  Luft  hemmen,  worauf  Marcet  und  W.  J.  Russell  aufmerksum  gemacht  haben. 
Der  Kohlensäuregehalt  der  Londoner  Luft  kann  von  0.04  Volumprozenten  auf  0.14  Proz.  steigen 
bei  dichtem  Nebel. 

Mit  der  Vergröt..serung  der  Städte,  der  Vermehrung  der  Feuerstellen  und  namentlich  der 
Fabriken  nehmen  die  Nebel  an  Häufigkeit  und  Dichte  zu.  Namentlich  die  Verwendung  schlechter 
Kohle  steigert  die  Rauch-  und  Nebelbildung.     Als  in  Parif*  zumeist  noch  mit  Holz  geheizt  wurde. 
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bemerkt  Symons  aus  eigenen  Erfaliruiig,  war  die  Stadt  fast  ganz  frei  von  gelbem  Nebel,  wäh- 
rend sie  jetzt,  wo  die  Kohle  das  Holz  verdrängt  hat,  darin  fast  mit  London  wetteifern  kann. 
Wo  Anthracit  gebrannt  wird,  ist  die  Luft  reiner  und  nebelfreier  als  dort,  wo  minderwertige  Braun- 
kohlen benützt  werden.  Brodie  giebt  folgende  Statistik  der  Londoner  Nebel  1871 — 1890.  Mitt- 
lere Zahl  der  Nebeltage  fUr  Lustren,  und  Zunahme  der  Nebeltage  nach  den  Jahreszeiten: 


Zahl  der  Nebeltage  in  London  im  Jahre  Zunahme  von  1871—1875  auf  1886—1890 

1871_187ö  I  1876—1880  |  1881—1885  i  1886—1890       Winter     |   Frühling   '    Sommer    |     Herbst 

50.8        I         58.4        I         62.2  74.2         '!        13.8       1        2.0         '         0.2        ]        7.2 

Die  Zunahme  ist  eine  progressive,  trifft  aber  nur  Herbst  und  Winter,  was  für  deren  Ursache 
charakteristisch  ist. 

Die  Zahl  der  Tage  im  Jahre,  an  denen  in  Greenwich  Mittagsdurchgänge  der  Sonne  be- 
obachtet werden  konnten,  war  um  1750  herum  noch  160,  dagegen  um  1880  nur  mehr  115. 

Den  Stadtnebeln  ähnlich  in  ihrer  Entstehung  sind  die  Nebel-  und  Wolken- 
bildungen üher  vulkanischen  Herden,  Solfataren  etc.,  sowie  auch  jene  über  Wald-  und 
Präriebränden.  Die  ausserordentliche  und  ungeheuer  verbreitete  Trübung  der  Luft 
Während  der  Trockenzeit  im  tropischen  Afrika,  wo  die  grossen  Grasbrände  statt- 
finden, ist  bekannt. 

Ursachen  der  Nebelbildung.  Über  dem  Lande  entsteht  ein  grosser 
Teil  der  Nebel  infolge  der  Abkühlung  der  untersten  Luftschichten  durch  die  Wärme- 
ausstrahlung des  Bodens  (Strahlungsnebel).  Diese  Nebel,  Bodennebel,  sind  deshalb 
am  häufigsten  in  den  frühen  Morgen-  und  noch  in  den  Vormittagsstunden,  sowie  in 
der  kühleren  Jahreshälfte.  Im  Vorfrühling,  wenn  auf  warme  feuchte  Tage  eine 
ruhige  klare  kalte  Nacht  folgt,  desgleichen  auch  im  Herbst,  wo  umgekehrt  der  Boden 
in  geringer  Tiefe  noch  warm  ist  und  viel  Wasserdampf  an  die  Luft  abgiebt,  sobald 
die  Oberfläche  erkaltet,  sind  Bodennebel  am  häufigsten  und  am  dichtesten.  Diese 
Nebel  wachsen  von  unten  nach  oben. 

Über  feuchten  Wiesenflächen,  in  Thalkesseln  mit  stagnierender  Luft  breiten  sich  auch  in 
heiteren  Sommernächten  weisse  Nebeltücher  aus,  die  Nebelschicht  ist  meist  von  ganz  geringer 
Mächtigkeit  und  bildet  sich  schon  bald  nach  Sonnenuntergang.  Sehr  instruktiv  ist  die  Schilderung 
der  Entstehung  solcher  Nebel  auf  dem  Plateau  von  Bandog  (700  m)  in  Java  von  Junghuhn 
Die  weisse  Nebeldecke  bildet  sich  erst  morgens  zwischen  2V2  undSV'ah  in  den  tiefsten  Teilendes 
Plateaus,  wird  immer  mächtiger  und  allgemeiner,  je  heiterer  die  Nacht  ist,  so  dass  bald  nur  die 
Wipfel  der  15 — 20  m  hohen  Bäume  der  Dorfwälder  aus  derselben  noch  herausragen,  sie  überflute 
schliesslich  den  Plateaurand  und  bUdet  einen  „  Nebelfall ". 

Helm  Clayton  bemerkt  über  die  Nebelbildung  nach  den  Beobachtungen  vom  Blue  Hill  aus: 
Thalnebel  treten  bloss  an  klaren  oder  nur  teilweise  wolkigen  ruhigen  Nächten  auf,  namentlich  im 
Herbst.  Sie  beginnen  nach  Sonnenuntergang  sich  zu  bilden,  zuerst  in  dünnen  Schichten  in  den 
tiefsten  Bodenmulden,  wo  sie,  vom  Gipfel  des  Berges  gesehen,  gleich  Wassertümpeln  und  Seen 
lagern.  Allmählich  nehmen  sie  an  Mächtigkeit  zu  während  der  Nacht,  zuweilen  erreichen  sie  bis 
Sonnenaufgang  selbst  den  Gipfel  des  Blue  Hill,  180  m  über  den  umliegenden  Thälern,  ja  sie  köonen 
selbst  über  denselben  hinauswachsen. 

Bei  Bodennebel  ist  die  Luft  in  der  Nähe  des  Bodens  kälter  als  in  einiger 
Höhe  darüber,  dies  ist  nicht  eine  Folge  des  Nebels,  sondern  umgekehrt.  Es 
herrscht  dann  ein  stabiles  vertikales  Gleichgewicht  in  den  unteren  atmosphärischen 
Schichten. ») 


1)  Man  sehe  Koppen,  Bildung  von  Bodennebeln.   Deut.  Met.  Z.    II.    1885.   S.  30  u.  Lamp 
1884.   S.  474. 
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Im  Winter,  während  der  Barometermaxima  und  der  sie  begleitenden  „Tem- 
peraturumkehrung"  bis  zu  grossen  Höhen,  werden  die  „Strahlungsnebel"  sehr  mächtig. 
Die  Dicke  der  Nebelschichte  in  der  Schweiz  fand  Streun  unter  solchen  Verhält- 
nissen zu  rund  400  m  (zwischen  600  und  1000  m  Seehöhe). 

Lebhaftere  Winde  zerstreuen  diese  Nebel.  Nur  wenn  sie  mit  grossen  Tem- 
peraturunterschieden gegen  die  Bodenwärme  ankommen,  können  Winde  auch  nebel- 
erzeugend wirken. 

Auf  Bergen  dagegen  bringen  Winde  fast  immer  Nebel,  weil  die  aufsteigende  Luft 
dynamisch  erkaltet  und  ihren  Wasserdampf  kondensiert.  Von  unten  gesehen  können 
dann  die  Berggipfel  bei  heftigem  Winde,  ja  bei  Sturm  in  eine  scheinbar  unbeweg- 
liche Wolkenhaube  eingehüllt  erscheinen,  oder  es  haftet  ihnen  eine  lange  Wolken- 
fahne an,  oder  es  stürzen  auf  der  Leeseite  eines  Gebirgskamm.es  die  Wolkenmassen 
wie  ein  Wasserfall  herab,  um  sich  in  einer  ganz  bestimmten  Höhe  stets  wieder  auf- 
zulösen. Solche  Erscheinungen  zeigen  am  klarsten,  dass  die  Wolken  nur  jene  Stellen 
im  Luftraum  bezeichnen,  wo  ein  Kondensationsvorgang  sich  beständig  erneuert,  darüber 
hinaus  aber  die  Wolke  ihre  Existenzbedingung  wieder  verliert. 

Nebel  infolge  von  Luftmischung.  An  der  Begrenzungsfläche  kalter  und 
warmer  feuchter  Luftschichten  oder  Luftströmungen,  die  übereinander  hinfliessen,  ent- 
stehen Nebelschichten  (Stratuswolken)  durch  Mischung,  ja  allein  schon  durch  Diffusion 
des  Wasserdampfes  aus  der  wärmeren  in  die  kältere  Schichte. 

Über  der  norddeutschen  Niederung  scheint  die  Nebelbildung  durch  Luftmischuug 
vorherrschend  zu  sein,  so  dass  H.  Elias  sie  sogar  als  die  einzige  wahre  Ursache 
der  Nebelbildung  ansehen  möchte.  Die  Nebel  entstehen  nach  ihm  durch  Hinweg- 
streichen eines  feuchten  Luftstromes  über  die  unteren,  dem  Boden  nahen  Luftschichten, 
welche  durch  Wärmeausstrahlung  des  Bodens  erkaltet  sind.  Diese  letzteren  werden 
durch  die  dabei  entstehende  Wogenbildung  in  die  Höhe  geschleudert,  wobei  die  oberen 
Schichten,  durch  Mischung  mit  dem  unteren  kälteren,  Wasser  in  flüssiger  Form  aus- 
scheiden, also  Nebelbildung  eintritt.  Bei  diesen  Nebeln  nimmt  die  Temperatur  mit 
der  Höhe  ab,  zuweilen  bis  zum  labilen  thermischen  Gleichgewicht.  Über  dem  Nebel 
findet  man  eine  schnelle  Zunahme  der  Temperatur,  welche  je  nach  den  verschiedenen 
Entwicklungsstadien  des  Nebels  mit  sprungweiser  Änderung  der  Feuchtigkeit  und 
des  Windes  verbunden  sein  kann. '-) 

Die  ausgedehntesten  und  oft  tage,  ja  wochenlang  dauernden  Nebel  stellen  sich 
über  Mittel-  und  Westeuropa  im  Winterhalbjahre  ein  in  dem  Grenzgebiet  zwischen 
einem  östlichen  Barometermaximum  und  einem  warmen  feuchten  Barometerminimum  im 

1)  Wenn  die  Nebelschicht  nicht  der  Strahluiigskälte  von  der  Erdoberfläche  her  ihre  Ent- 
stehung verdankt,  sondern  eine  niedrige  Stratuswolke  ist,  also  Folge  der  Erkaltung  einer  niedrigen 
feuchten  Luftschicht,  so  ist  sie  mit  keiner  Teinperaturumkehr  verbunden. 

Forel  beobachtete,  dass  im  Winter  am  Genfer  See  die  Nebelschicht  über  dem  grossen 
See  oft  in  einer  Höhe  von  100 — 200  m  liegt,  über  dem  kleinen  See  in  50  m  und  ausser- 
halb Genf  auf  dem  Boden  aufruht.  Über  dem  grossen  See  ist  die  Temperatur  etwa  5  ®,  über  dem 
kleinen  2  °.  Ähnlicher  Weise  bildete  an  einem  Junimorgen  der  Nebel  gleichsam  eine  Kuppel  über 
der  Stadt  Lausanne,  ausserhalb  derselben  ruhte  er  dem  Erdboden  auf.  Ursache  davon  ist  die 
höhere  Wärme  der  Luft  über  der  Stadt.  Le  Leman.  I.  pag.  289  u.  290.  Mit  Abbildungen.  Auch 
über  dem  Vierwaldatättersee  sind  solche  ^ Hohlnebel"  gewöhnlich,  sie  liegen  nicht  direkt  dem  See  auf. 
O.  Streun,  Nebelverhältnisse  der  Schweiz.     Schweizerische  Annalen   1899.    Lehreiche  Abhandlung. 

2)  Ergebnisse  des  aeronautischen  Observatoriums  bei  Berlin.  H.  Teil.  Berlin  1904.  Elias 
Die  Entstchunfi^  und  Auflösung  des  Nebels.    S.  1 — 40.   Auszug  in:  Das  W^etter.    1904.  S.  1 — 11. 


ni.  Buch.     II.  Kapitel.  199 

Westen,  hauptsächlich  bei  südöstlichen  und  südlichen  Winden.    Sie  bestehen  oft  aus  dem 
Boden  auflagern  den  Wolken  (cloud  fogs  nach  Shaw),  die  mit  lebhaftem  Winde  treiben.^) 

Flussnebel  und  Seenebel.  Wenn  die  Oberfläche  des  fliessenden  oder 
stehenden  Wassers  wärmer  ist  als  die  darüberliegende  oder  darüberhinstreichende 
Luft,  so  kondensiert  sich  der  aufsteigende  Wasserdampf  und  es  bildet  sich  Nebel- 
Dies  ist  namentlich  im  Herbst  häufig  über  Flüssen  und  Seen  der  Fall.  Manche  Ge- 
genden leiden  deshalb  im  Herbst  und  Vorwinter  unter  fast  beständigem  lokalen  Nebel, 
der  erst  aufhört^  wenn  der  Fluss  oder  See  durch  eine  Eisdecke  geschlossen  ist. 

Bricht  das  Eis  bei  strenger  Kälte  und  kommt  das  wärmere  Wasser  wieder  mit  der  Luft  in 
Kontakt,  so  entstehen  , Eisnebel",  , Frostrauch*.  Der  aus  dem  Wasser  aufsteigende  Dampf  geht 
sogleich  in  den  festen  Zustand  über,  die  Luft  wird  mit  flimmernden  Eiskrystallen  dicht  erfüllt. 
"Von  der  Gegend  der  grossen  kanadischen  Seen  wird  berichtet:  ^Wcnn  das  Thermometer  plötzlich 
unter  den  Nullpunkt  ( — 17.8®C.)  sinkt,  so  steigen  grosse  Dunstsäulen  aus  dem  Wasser  empor, 
gleich  dem  Dampf  von  einem  grossen  Geiser.  Herrscht  dann  ein  Wind,  so  treibt  er  den  Qualm 
vor  dch  her,  gleich  dem  Rauch  einer  brennenden  Prärie.  Wird  die  Wolke  über  das  I^and  ge- 
trieben, so  bedeckt  sich  Baum  und  Strauch  mit  Eisnadeln. **  (Fester,  Mississippi  Valley.  Chi- 
cago 1869.) 

MeerneheL  An  Küsten  und  auf  hoher  See  entstehen  Nehel  durch  Tem- 
peraturunterschiede zwischen  Wasser  und  Land  oder  zwischen  Meeresströmungen  von 
sehr  verschiedener  Temperatur,  ferner  an  der  Grenze  zwischen  dem  eishedeckten  und 
dem  offenen  Meere  (an  der  temporären  Eisgrenze),  oder  durch  Luftströmungen,  die 
viel  kälter  oder  wärmer  sind  als  die  Wasseroberfläche.  Solche  Nebel  können  auch 
von  starken  Winden  begleitet  sein. 

Während  über  dem  Lande  die  Nebel  in  der  kälteren  Jahreszeit  am  häufigsten 
auftreten,  sind  sie  an   den  Küsten  vielfach   in   der  wärmeren  Jahreszeit  zahlreicher. 
Nach  R.  Scott  giebt  es  durchschnittlich  an  den  englischen  Küsten   110,   im  Innern 
206  Tage  mit  Nebel.     Dieselben  verteilen  sich  auf  die  Jahreszeiten  wie  folgt:^) 
Winter     Sommer  Winter     Sommer 

Küste         15  44  Proz.      Inland       47  11   Proz. 

In  den  Polarmeeren  und  an  den  Küsten  und  Inseln  derselben  sind  die  Nebel 
im  Sommer  am  häufigsten,  weil  offenes  Wasser,  oder  Schmelzwasser  und  Eis  dann 
am  häufigsten  zusammen  vorkommen. 

Wo  in  wärmeren  Gegenden  kaltes  Wasser  an  die  Küste  tritt,  seien  es  (relativ)  kalte  Strö- 
mungen oder  kaltes  Boden wasser,  das  durch  ablandige  V^inde  an  die  Oberfläche  kommt,  da  giebt 
es  häufige  und  anhaltende  Nebel  oder  Trübung  der  Luft.  (Küste  von  Nordwestafrika,  Marokko, 
Südwestafrika,  Loanda,  Walfischbai,  Umgebung  von  Kap  Gardafui,  Peruanische  Küste,  Kalifor- 
nische Küste  ^)  etc.) 


1)  Über  die  Londoner  Nebel  hat  das  Meteorological  Office  kürzlich  zwei  lehrreiche  Reports 
Teröff entlicht  (London  fog  Inquiry  1901/2  und  1902/3).  Von  den  39  Nebeln  im  Winterhalbjahr 
1902/3  werden  25  als  Raditationsnebel  bezeichnet,  8  als  Rauchnebel  und  4  als  cloud  fogs  und  2 
als  snrface  fogs,  d.  i.  erstanden  durch  Uinwegstreichen  wärmerer  Luft  über  kalten  Boden.  Die 
Themsenebel  (steamiug  water  fogs  nach  Shaw)  spielen  keine  grosse  Rolle. 

2)  Q.  Journ.  R.  Met.  Soc.  XIX,  S.  231.  Siehe  auch  B  u  c  h  a  n  über  Nebel  in  Schottland.  Met.  Z. 
1903.    S.  234. 

3)  Besonders  bemerkenswert  sind  die  Seenebel  an  der  Küste  von  Kalifornien  im  Sommer, 
die  regelmässig  mittags  beim  Einbrechen  der  kalten  Seeluft  in  die  warme  Luft  über  dem  Lande 
entstehen.  Die  Temperatur  sinkt  dabei  auf  13^  d.  i.  auf  die  Temperatur  des  Meeres.  Die  Nebelbank, 
die  mit  dem  Seewind  kommt,  hat  eine  Mächtigkeit  von  500  m.  Auf  80  km  horizontale  Entfernung 
besteht  dann  oft  eine  Temperaturdifferenz  von  28  °  C.  und  in  der  Höhe  von  760  m  (Mt.  Tamalpais) 
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Wo  warme  und  kalte  Meeresströmungen  sich  begegnen,  entstehen  gleichfalls  Nebel.  Be' 
rüchtigt  sind  in  dieser  Beziehung  die  Bänke  von  Neufundland.  Dichte  Nebel  und  gleichzeitiges 
Vorkommen  von  Eisbergen  machen  diese  von  Schiffen  sehr  frequentierte  Gegend  zu  einer  der  ge- 
fährlichsten, welche  es  auf  See  giebt. 

Die  Ostkante  der  grossen  Neufundlandbank,  wo  die  Tiefenlinie  von  200  m  von  NNE  nach 
SSW  verläuft,  um  unter  43  ®  N.  und  50  ^  W.  scharf  nach  Westen  umzubiegen,  ist  das  Centrum  der 
berüchtigten  Neufundland-Nebel,  genau  da,  wo  das  kalte  Wasser  des  Labradorstromes  der  Bank 
entlang  südwärts  fliesst  und  in  nächste  Berührung  mit  dem  auf  tiefem  Wasser  sich  haltenden  Golf- 
strom kommt.  Die  nebelreiche  Zeit  beginnt  im  April  und  dauert  bis  August,  nimmt  dann  rasch 
ab,  im  Juli  wie  im  August  giebt  es  22 — 23  Nebeltage.  Der  Februar  ist  der  nebelärmste  Monat.  *) 
(Die  öisreiche  Zeit  dauert  von  Mitte  Januar  bis  Mitte  JuH.)  —  Im  Winter  herrschen  die  trockenen 
Nordwestwinde  vom  Lande  her  vor,  im  Sommerhalbjahr  aber  Südwestwinde,  welche  das  warme 
Wasser  nach  Norden  drängen  und  ihre  grosse  Feuchtigkeit  über  dem  kalten  Wasser  kondensieren. 

Der  Grund,  weshalb  bei  einem  nässenden  Nebel  Gegenstände  bei  Tag  zuweilen  doch  trocken 
bleiben  können,  ist  nach  Aitken  folgender: 

Auf  dem  Rigi  beobachtete  er,  dass  aus  dem  Nebel  Wasserteilchen  fortwährend  niederrieselten, 
die  Oberfläche  der  Gegenstände  aber  dabei  doch  meist  trocken  blieb,  nicht  bloss  Steine,  auch 
hölzerne  Stühle  etc. ;  wenn  einmal  feucht  geworden,  trockneten  sie  rasch.  Dabei  war  die  Luft  ge- 
sättigt-feucht, auch  geschützte  Psychrometer  gaben  Sättigung  der  Luft.  Die  Erklärung  dafür 
liegt  in  der  strahlenden  Wärme.  Die  Wolke  mag  so  dicht  sein,  dass  man  die  Sonne  gar 
nicht  .sieht,  auch  Lichtquellen  von  einer  bestimmten  Seite  fehlen,  es  dringt  doch  diffuses  Jacht 
durch  und  damit  auch  Wärme.  Ein  Schwarzkugel-Thermometer  im  Vakuum  stieg  erheblich  über 
die  Lufttemperatur.  Die  Gegenstände  absorbieren  die  strahlende  Wärme  und  erwärmen  sich  dadurch 
über  die  Lufttemperatur,  grössere  Oberflächen  erwärmen  sich  stärker  als  kleinere.  Die  feinen 
Tröpfchen  verdunsten  deshalb  auf  ihnen,  Drähte  dagegen  wurden  feucht. 


Drittes  Kapitel. 

Die  Wolken. 
I.  Die  Wolken  nach  ihren  Formen,  Entstehen  und  Auftreten  im  allgemeinen. 

A.  Allgemeines. 

Es  wurde  schon  gesa^,  dass  Nebel  und  Wolken  nichts  Verschiedenartiges  sind. 
Nebel  ist  eine  Wolke  in  der  Nähe  gesehen,  W^olke  ein  Nebel  von  unten,  oder  aus 
grösserer  Entfernung  beobachtet.  Die  Wolken  wie  die  Nebel  bestehen  gleicherweise 
aus  feinen  Wassertröpfchen  von  durchschnittlich  0.02  mm  Durchmesser  oder  aus 
feinen  Eiskrystallen.  Es  giebt  Wasserwolken  und  Eiswolken,  wie  es  Wassernebel 
und  Eisnebel  giebt. 

Nebel  wie  Wolken  entstehen  durch,  die  Abkühlung  wasserdampfhaltiger  Luft 
unter  den  Taupunkt.  Die  Nebelbildung  über  dem  Lande  entsteht  zumeist  durch 
nächtliche  Wärmeausstrahlung  des  Bodens  und  dadurch  bedingter  Abkühlung  der  auf- 
lagernden Luft;  über  Wasserflächen  umgekehrt  zumeist  durch  einen  Temperatur- 
überschuss  des  Wassers  gegenüber  der  auflagernden  Luft.  Die  Ursache  der  Kon- 
densation des  W'asserdampfes  findet  sich  an   der  Erdoberfläche  selbst,    es    entstehen 

ist  es  16  bis  17^  wärmer  als  unten.  Ks  kam  »ehon  vor,  dass  unten  eine  Temperatur  von  13^ 
herrschte,  während  oben  32®  notiert  wurden.  (Fog  Studies  by  A.  Mc.  Adie,  Milwaukee  Con- 
vention. S.  31  mit  Karten.  Sehr  instruktiv.)  Siehe  auch  die  diesem  Buche  beigegebene  Tafel 
Nebelmeer  von  Mc.  Adie. 

1)  Schott,  Die  Nebel  der  Neiifundlandbänke.     Annalen  der  Hydrographie  1897.   S.  390. 
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dadurch  dem  Boden  auflagernde  oder  in  geringer  Höhe  über  demselben  schwebende 
Wolkenschichten.  Die  Nebel-  oder  Wolkenbildung  in  den  höheren  Luftschichten  da- 
gegen hat  ihre  Ursache  zumeist  in  der  aufsteigenden  Bewegung  feuchter  Luft,  also 
in  einer  dynamischen  Abkühlung  derselben,  alle  mächtigeren  massigeren  Wolken- 
bildungen verdanken  dieser  Ursache  ihre  Entstehung.  Hohe  Schichtwolken  können 
aber  auch  durch  nächtliche  Wärmeausstrahlung  an  der  oberen  Grenzfläche  einer 
feuchten  Luftschicht  entstehen. 

Im  allgemeinen  bezeichnet  eine  Wolke  nur  eine  Stelle  in  der  Atmosphäre,  wo 
der  Wasserdampf  durch  Abkühlung  die  flüssige  (oder  feste)  Form  annimmt,  eine  Kon- 
densationsstelle.  Sie  ist  aber  nicht  als  ein  fertiges  Gebilde  anzusehen,  das  stets  aus 
denselben  Teilchen  besteht.  Eine  Wolke  ist,  selbst  wenn  sie  mit  dem  Winde  zieht, 
d.  h,  im  Luftstrom  wie  ein  fester  Gegenstand  schwimmt,  stets  in  Veränderung,  in  Um- 
bildung, Neubildung  oder  teilweiser  Auflösung  begriffen.  ^ 

Das  Schweben  der  Wolken,  das  man  früher  nicht  anders  erklären  zu 
können  glaubte,  als  durch  die  Annahme,  die  Wolken  beständen  aus  Wasserbläschen, 
erklärt  sich  erstlich  durch  das  ausserordentlich  langsame  Fallen  des  feinen  Wasser- 
staubes (oder  gar  der  Eisnadeln),  aus  dem  die  Wolke  besteht,  die  schon  auf  S.  192 
erläutert  worden  ist,  zweitens  durch  die  nur  scheinbare  Beständigkeit  der  Wolke  und 
der  Wolkenbestandteile,  von  der  eben  die  Kede  war,  und  noch  drittens  dadurch,  dass 
die  meisten  und  massigsten  Wolken  einer  aufsteigenden  Luftbewegung  ihre  Entste- 
hung verdanken,  und  die  Wolkenteilchen  deshalb  von  derselben  getragen,  ja  in  die 
Höhe  geführt  werden.  Um  Wassertröpfchen  von  ca.  0.02  mm  Durchmesser  schwebend 
zu  erhalten,  genügt  (s.  S.  193)  eine  aufsteigende  Bewegung  der  Luft  von  ca.  4  cm 
Geschwindigkeit  pro  Sekunde,  also  eine  ganz  unmerkliche  vertikale  Geschwindigkeits- 
komponente des  Windes. 
B.  Klasslfikstioii  der  Wolken. 

Unterscheidung  der  Wolken  nach  ihren  Formen,  Bei  der  ausser- 
ordentlichen Mannigfaltigkeit  der  Wolkenformen,  der  Veränderlichkeit  und  fast  steten 
Umbildung  derselben  ist  es  begreiflich,  dass  man  erst  in  neuerer  Zeit  dazu  gelangte, 
sich  über  einige  Haupttypen  derselben  und  deren  Bezeichnung  zu  einigen,  und  für 
dieselben  fixe  Benennungen  einzuführen.  Der  erste,  der  das  versucht  hat,  soll  der 
bekannte  französische  Naturforscher  La  mar  ck  gewesen  sein,  dessen  „Wolkenspezies*' 
aber  keine  Beachtung  gefunden  haben.  2)  Um  so  grössere  Bedeutung  hat  der  spä- 
tere Versuch  von  Luke  Howard  (geb.  zu  London  1772)  erlangt;  alle  späteren 
Bemühungen,  zu  einer  schärferen  Unterscheidung  der  Wolkenformen  und  einer  ein- 
heitlichen Benennung  derselben    zu    gelangen,    knüpfen  an  Howards  Terminologie 


1}  ,Wenn  eine  Wolke  nicht  regnet,  so  befindet  sie  sich  stets  im  Prozess  des  Entstehens 
Yon  unten  und  der  Auflösung  von  oben.  Eine  Wolke  scheint  im  allgemeinen  bloss  die  sichtbare 
Form  eines  Luftraumes  zu  sein,  in  welchem  gewisse  Prozesse  für  einen  Moment  im  Gleichgewicht 
sind,  und  alle  Partikel  im  Stadium  der  Bewegung  nach  aufwärt-s.  Sowie  letztere  aufhört,  fallen 
die  Partikel,  der  Regen  beginnt*  (oder  die  Wolke  löst  sich  auf).     J.  Herschel. 

2)  G.  Hellmann,  ^Neudrucke*.  Nr.  3.  Luke  Howard,  On  the  modifications  of  clouds.: 
London  1803.  Berlin  1894.  Einleitung  S.  6.  Eine  sehr  eingehende  umfassende  Darstellung  der 
Versuche  einer  Klassifikation  der  Wolken  von  Lamarck  bis  zum  Jahre  1894  mit  vergleichenden 
tabellarischen  Gegenüberstellungen  der  verschiedenen  Systeme  findet  man  bei  Helm  Clayton 
Discasflion  of  cloud  observatious.  Cambridge  1890.  Annals  of  Harvard  College  Observatory  XXX. 
P.  IV.   pag.  279—331.     pag.  318—321  grosse  Vergleichstabellen. 
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an.  Er  hat  bei  der  Unterscheiduni?  der  wesentlichsten  Wolkenbildungen  und  der 
Wahl  der  (lateinischen)  Namen  derselben  einen  so  glücklichen  Griff  gethan,  dass 
dieselben  noch  heute  Geltung  behalten  haben.  Dabei  hat  es  sich  gezeigt,  dass  seinen 
drei  Haupttypen  der  Wolkenformen  auch  eine  genetische  und  physikalische  Bedeutung 
zukommt. 

Luke  Howard  hat  drei  üauptformen  von  Wolken  aufgestellt:  1.  die  Federwolke  oder 
der  Cirrus,  leichte  weisse  fadenförmige  oder  faserige  Wolken,  2.  die  Haufenwolke,  oder  der 
Cumulus,  dunkle  dichte  Wolken  von  oben  abgerundeten  Formen,  3.  die  Schichtwolke  oder  der 
Stratus.  Indem  diese  drei  Haupttypen  ineinander  übergehen  und  sich  verbinden,  entstehen  die 
abgeleiteten  Formen:  Cirro-Stratus,  Cirro-Cumulus,  Cumulo-Stratus  und  Nimbus  (dunkles  Wolken- 
gemenge, aus  welchem  Regen  fällt).  Die  Cirrusformen  sind  im  allgemeinen  Eiswolken,  die  Cu- 
mulusformen  Wasserwolken,  die  Stratusformeu  das  eine  oder  andere  je  nach  Hohe  und  Jahreszeit. 

Mit  grossem  Scharfblick  hat  Howard  mit  seinen  Wolkentypen  auch  die  wesentlichsten 
Entstehungsarten  der  Wolken  charakterisiert,  wie  aus  dem  folgenden  hervorgehen  wird. 

Die  Fortschritte  der  Meteorologie  in  den  letzten  Jahrzehnten  haben  es  wün- 
schenswert gemacht,  eine  etwas  grössere  Zahl  von  Wolken  typen  aufzustellen  und 
sich  über  die  Feststellung  derselben  und  ihre  Benennung  zu  einigen.  Es  ist  haupt- 
sächlich das  Verdienst  von  H.  Hildebrandsson  (in  Upsala)  und  E.  Abercromby, 
dass  eine  internationale  Vereinbarung  in  dieser  Hinsicht  zustande  kam  und  ein  inter- 
nationaler Atlas  mit  möglichst  getreuen  Abbildungen  der  typischen  Wolkenformen 
erscheinen  konnte.  ^ 

Die  zehn  Wolkentypen,  über  deren  Aufstellung  ein  internationales  Überein- 
kommen getroffen  worden  ist  und  deren  Bezeichnungen  sind  2): 

Definitionen  der  Wolkenformen  und  Abkürzungen  zur  Bezeich- 
nung derselben. 

1.  Cirrus,  Federwolke  (Ol.).  Vereinzelte  zarte  Wolken  von  faserigem  Gewebe,  federartiger 
Form  von  weisser  Farbe  (auch  Windbäume  genannt).  Sie  sind  oft  in  Banden  und  Bogen  grösster 
Kreise  am  Himmel  angeordnet  und  konvergieren  nach  zwei  Gegenpunkten  des  Horizontes  (Polar- 
banden).    Die  nächsten  Formen  beteiligen  sich  oft  an  diesen  Gebilden. 

2.  Cirro-Stratus,  Schleierwolke,  fedrige  Schichtwolke  (Ci.-S.).  Feiner  weisslieher  Wolken- 
schleier von  fasriger  Struktur,  der  mehr  oder  weniger  den  ganzen  Himmel  überzieht.  Zuweilen 
entsteht  er  geradezu  durch  Vermehrung  und  Verfilzung  der  Girren.  In  diesen  Wolkenformen 
(1  und  2)  zeigen  sich  oft  Ringe  (Halos)  um  Sonne  und  Mond,  sowie  Nebensonnen.  Sic  manifestieren 
dadurch  ihre  Natur  als  Eis  wölken,  d.h.  ihre  Zusammensetzung  aus  feinen  Eisnadeln.  *) 


1)  Die  neuere  Litteratur  über  Klassifikation  der  Wolken  und  über  die  Wolkenformen  in 
ihren  verschiedenen  Beziehungen  ist  eine  überaus  grosse.  Hier  mag  nur  der  internationale  Wolken- 
atlas zitiert  werden. 

Atlas  international  des  Nuages.  Paris,  Gauthier  Villars,  1896.  28  Figuren  auf  14 Tafeln 
in  Photochromotypie.  Text  deutsch,  französisch  und  englisch.  Es  erscheint  eine  neue,  billigere 
Auflage.   Billige  und  gute  Wolkentafeln  sind  die  von  K.  Singer.   München  1892.  Ackermann. 

2)  Im  Wortlaut  nach  dem  citierten  , Atlas  international**.  Man  lese  über  Wolkenklassifi- 
kation auch  das,  was  R.  Süring  in  „Wissenschaftliche  Luftfahrten*,  B.  HI,  S.  179  etc.  sagt  auf 
Grund  der  Beobachtungen  der  Wolken  im  Ballon.  Süring  möchte  drei  Grundfonnen  unter- 
scheiden: 1.  Wolken  des  aufsteigenden  Luftstromes,  Cumulusformen,  2.  Wolken  des  horizon- 
talen Luftstromes,  Misch ungs wölken,  Stratus,  und  3.  Vereinigung  beider  Formen.  Dazu  kämen 
4.  noch  die  Cirrusformen. 

3)  Die  grossen  Sonnen-  und  Mondringe  von  einem  Durchmesser  von  ca.  22*^,  sowie  die 
Nebensonnen  verdanken  der  Brechung  und  Spiegelung  des  Lichtes  an  Eisnadeln  ihre  Entstehung, 
während  die  kleinen  Ringe,  die  man  meist  Höfe  nennt,  eine  Beugungserscheinung  sind,  von  den 
feinen  Wassertröpfchen  verursacht,  aus  denen  die  tieferen  Wolken  bestehen.  An  ihrem  optischen 
Verhalten  lassen  sich  derart  Eis-  und  Wasserwolken  unterscheiden. 


00 


OS 


Ja  o 

'— ^  o 

00 

3  « 

U  "Z 


es 


( 'irro  -  Stratuö  und  ( 'irro  -  (  \iniuluti. 
Nach  einer  photograi>hischen  Aufnahme  des  Observatoriums  zu  Batavia. 


o 


d 

Oh 

O 


W 


o 

d 
ja 

0? 


O 


a 

'S 

ä 

6 

CO 


CO 
00 


a 


^  a  -• 

s  'S  * 

d    eo  »c 

ja  o 


OD 

d 

a 

'S 
B 


d 
o 

•5 


d 

a 

d 


Iir.  Buch.  III.  Kapitel.  203 

3.  Oirro-Cainillus,  Schäfchen- Wolke,  Mackerei  Sky  (Ci.-Cu.).  E:ieme  gehallte  oder  flocken- 
förmige  Wolkengehilde ,  in  Gruppen,  oft  auch  in  Reihen  angeordnet.  Sie  werfen  keine  oder  nur 
gans  schwache  Schatten. 

4.  Alto-Gamnlns  (A.-Cu.).  Dickere  Wolkenballen,  weiss  oder  blassgrau,  in  Gruppen  oder 
Reihen  angeordnet,  oft  so  zusammengedrängt,  dass  ihre  Bänder  sich  berühren.  Sie  werfen  teilweise 
Schatten.     Oft  erscheinen  sie  nach  einer  oder  zwei  Richtungen  reihcnförmig  angeordnet. 

5.  Alto*8tratus^  hohe  Schiclitwolke  (A.-S.),  Dichter  Schleier  von  grauer  oder  bräunlicher 
Farbe,  der  in  der  Nähe  der  Sonne  oder  des  Mondes  stärker  leuchtet,  bewirkt  die  Bildung  von 
Höfen,  aber  nicht  von  HaloH.  Diese  Wolkenform  zeigt  alle  Übergänge  zum  Cirro-Stratus,  gehört 
aber  tieferen  Schichten  an. 

6.  Strato-Canmlus  (S.-Cu.).  Dicke  Wolkenballen  oder  dunkle  Wolkenwülste,  die  häufig 
den  ganzen  Himmel  bedecken,  namentlich  im  Winter,  und  ihm  zuweilen  ein  wogenförmiges  Aus- 
sehen geben.  Die  Mächtigkeit  einer  Strato-Cumulusschicht  ist  im  allgemeinen  nicht  sehr  beträcht- 
lich und  es  bricht  häufig  das  Blau  des  Himmels  durch.  Alle  Übergänge  zum  Alto-Stratus ;  vom 
Nimbus  untersclüeden  durch  das  ballen-  und  walzenförmige  Aussehen,  sowie  durch  das  Fehlen 
des  Regens. 

7.  Nimbus,  Regenwolke  (N.).  Eine  dicke  Schicht  dunkler  formloser  Wolken  mit  zerfetzten 
R&ndern,  aus  welchen  zumeist  Regen  oder  Schnee  fällt.  In  den  Lücken  dieser  Wolkendecke  be- 
merkt man  fast  immer  über  derselben  eine  Schicht  von  Alto-Stratus  oder  Cirro-Stratus.  Wenn 
diese  Wolkenschicht  in  Fetzen  zerreisst  oder  unter  ihr  niedrigere  lose  kleine  Wolken  dahineilen, 
Bo  ist  dies  der  Fracto-Nimbus  („Scud"  der  Seeleute). 

8.  Cumilllis,  Haufenwolke  (Cu.).  Dicke,  zuweilen  selur  mächtige  Wolken,  die  oben  abge- 
rundete Formen  haben,  vielfach  in  runden  Kuppen  turmartig  emporquellen,  unten  aber  horizontal 
begrenzt  sind.  Die  von  der  Sonne  beschienenen  Flächen  erscheinen  weiss  und  von  blendender 
Helle,  die  beschatteten  Seiten  und  die  Basis  nimmt  meist  eine  dunkelblaue  Farbe  an. 

Der  eigentliche  Cumulus  ist  oben  und  unten  scharf  begrenzt,  wird  er  aber  durch  heftige 
Winde  zerrissen,  so  geht  er  in  Fracto-Cumulus  über.  *) 

9.  Camnlo-Nimblis,  Gewitterwolke  (Cu.-X.)  (iewaltige  Wolkenmassen,  die,  von  der  Cumu- 
lusform  ausgehend,  sich  in  Gestalt  von  Bergen  (oft  mächtige  Schneegebirge  vortäuschend)» 
Türmen  etc.*  erheben  und  im  allgemeinen  in  der  Höhe  sich  mit  einem  Cirro-Stratussehirm  bedecken^ 
während  sie  nach  unten  in  nimbusartige  Wolkenmasscn  übergehen.  Aus  ihrer  unteren  Schicht 
gehen  gewöhnlich  lokale  Regen-,  Ilagel-  oder  (Jraupelschauer  nieder.  Die  oberen  Ränder  haben 
entweder  kompakte  Cumulusformen  und  bilden  mächtige  Köpfe,  oder  sie  gehen  in  cirrusartige 
Bildungen  über. 

Die  Front  weit  ausgedehnter  Gewitterwolken  zieht  nicht  selten  in  Form  eines  weit  ausge- 
dehnten Bogens  vom  Horizont  herauf  (Böenwolke).   ?ei   }-    f    -j 

10.  Stratas  (S.).     Gehobene  Nebel  in  wagerechter  Schichtung. 

Die  Cirro-Cumuli,  Strato-Curauli  (RoU-Cumuli),  zuweilen  auch  andere  Formen,  bieten  zuweilen 
das  Bild  regelmässiger  paralleler  Streifen  in  gleichem  Abstände  gleich  den  Wellen  an  der  Ober- 
fläche des  Wassers  dar  und  werden  dann  als  Wogen  wölken  bezeichnet.^) 

Bei  der  ausserordentlichen  Mannigfaltigkeit  der  Wolkenformen,  deren  viele  sich 
häufig  auch  zugleich  am  Himmel  zeigen,  und  bei  den  vielen  Übergängen  der  Formen 
in  einander,  wird  man  nicht  erwarten  dürfen,  in  jedem  gegebenen  Falle  die  beobach- 
teten Wolken  mit  Sicherheit  in  eine  der  obigen  Typen  einreihen  zu  können. 

1)  Eine  seltenere  Form  ist  der  , umgekehrte**  Cumulus,  Mammato-Cumulus,  auch  Feston-Cloud, 
bei  welcher  die  halbkugeligen  Hervorragungen  aus  der  Wolkendecke  nach  unten  gekehrt  sind. 
Abercromby  erklärt  wohl  mit  Recht  diese  Wolkenbildung  dadurch,  dass  die  aufsteigende  Luft- 
bewegung, welche  einen  Niederschlag  mit  unten  horizontaler  Basis  und  kugeligen  Hervorragungen 
oben  erzeugt  hat  (den  Cumulus),  plötzlich  aufhört.  Die  Wolkenteilchen  beginnen  zu  fallen  und 
bilden  nun  den  umgekehrten  Cumulus  (s.  Nature.  May  24  th.  1883  und  Quarterly  Journ.  R.  Met. 
8.  XIU.  ö.  144).  Man  kann  diese  Wolkcnform  im  Sommer,  namentlich  bei  sich  auflösenden  oder 
nicht  zum  Ausbruch  gelangenden  Gewittern  zuweilen  beobachten. 

2)  Siehe  S.  200. 
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Den  Prinzipien,  die  der  internationalen  Klassifikation  der  Wolken  zu  Grunde  liegen,  hat 
H.  Hildebrandsson  in  folgenden  Worten  einen  kurzen  klaren  Ausdruck  gegeben: 

Die  internationale  Klassifikation  ist  sehr  einfach.  In  der  Sitzung  des  permanenten  Meteoro- 
logischen Komitees  1885  (Paris)  wurde  von  Clement  Ley,  Brito  Capello  und  mir  vorgeschlagen, 
dass  man  bei  gewöhnlichen  Wolkenbeobachtungen  nur  hohe  und  niedrige  Wolken  unterscheiden 
sollte.  Es  zeigte  sich  aber  sofort,  dass  zwei  Etagen  nicht  genügen;  Abercromby  und  ich  haben 
daher  drei  vorgeschlagen  und  in  jeder  Etage  geballte  und  geschichtete  Formen  getrennt.  So  er- 
hielten wir  ausser  den  reinen  Cirri: 

Hohe  Wolken:  Cirro-Stratus  und  Cirro-Cumulus ; 
Mittelhohe  Wolken:  Stratus  und  Alto-Cumulus ; 
Niedrige  Wolken:  Nimbus  und  Strato-Cumulus. 

Diese  Formen  treten  bei  den  grossen  allgemeinen  Bewegungen  der  Atmosphäre  auf. 

Daneben  haben  wir  die  sozusagen  mehr  lokalen  Wolkenformen  ausgeschieden:  1.  Die  im 
aufsteigenden  Luftstrom  gebildeten  Cumuli,  die  sich  zuweilen  zu  Cumulo-Nimbi  auftürmen  und 
Regenschauer  und  Gewitter  bringen,  und  2.  die  Ausfüllungen  in  den  niedrigsten  Schichten  oder 
alle  Formen  von  Nebelwolken  und  Stratus. 

0.  Das  Entstehen  der  Wolken. 

Über  die  Entstehung  sowie  über  die  Vorgänge  bei  der  Bildung  der  verschiedenen 
Wolkenarten  sind  wir  vielfach  noch  im  unklaren,  wenn  wir  auch  im  allgemeinen 
wissen,  dass  Wolken  dort  entstehen,  wo  feuchte  Luft  abgekühlt  wird,  oder  der  Wasser- 
dampf einer  wannen  feuchten  Schicht  in  kältere  Luftschichten  diffundiert. 

1.  Am  klarsten  ist  der  Bi hl ungs Vorgang  bei  den  Cumuluswolken.  Dieselben  entstehen 
durch  die  dynaniisclie  Abkühlung  frei  aufsteigender  feuchter  Luft,  die  durch  grössere  Wärme  und 
Dampfgchalt  einen  Auftrieb  hat  und  in  mehr  oder  minder  (wenigstens  relativ)  ruhende  höhere 
Luftschichten  eindringt.  *)  Dabei  entstehen  die  abgerundeten  traubigen  Formen  der  oberen  Partien 
der  Haufen  wölken.  Der  von  den  Lokomotiven  ausgestossene  Dampf  zeigt  die  gleiche  Ballenfonn. 
Dabei  zeigen  die  mächtigeren  Cumuluswolken  eine  starke  innere  Bewegung,  eine  stetige  Fonn- 
veränderung,  ein  Aufquellen  und  Aufblähen,  Vorschiessen  neuer  Köpfe  und  turmartigen  Aufbau. 
Die  Kraft,  welche  die  feuchte  Luft  so  energisch  in  die  Höhe  treibt,  ist  die  latente  Wärme  des  in 
der  Wolke  kondensierten  Wasserdampfes,  zuweilen  vielleicht  auch,  wie  v.  Bezold  hervorhebt, 
das  plötzliche  Erstarren  der  überkalteten  Wasserteilchen,  die  also  plötzlich  frei  werdende  Flüssig- 
keitswärme, wenn  die  Cuniulusbildung  sehr  grosse  Höhen  erreicht  hat. 

Die  Haufenwolken  erheben  sich  über  einer  horizontalen  Basis.  Diese  ebene  (Trundfläche 
bezeichnet  die  Höhe,  in  welcher  die  aufsteigenden  Luftmassen  gerade  bis  zum  Taupunkt  sich  ab- 
gekühlt haben;  dieselbe  wird  von  dem  Grade  der  Sättigung  der  Luft  mit  Wasserdampf  bedingt. 
An  ein  und  demselben  Tage  befindet  sich  deslialb  die  Basis  aller  sich  bildenden  Cumuli  sehr  nahe  in 
gleicher  Höhe.     Je  trockener  die  Luft,  desto  höher  liegt  die  Basis  der  Haufenwolken. 

Die  Bildung  von  mächtigen  Haufenwolken  in  höheren  Schichten  der  Atmosphäre  infolge  von 
allgemeinen  Bewegungszuständen  hat  Süring  auf  einer  Ballonfahrt  beobachtet.*) 

Die  Form  der  Haufenwolken  beweist,  dass  dieselbe  ein  Produkt  der  Erkaltung  der  aufsteigen- 
den Luft  in  ihrer  ganzen  Masse  ist,  nicht  etwa  eine  Folge  der  Mischung  derselben  mit  den  höheren 
kalten  Luftschichten.  In  diesem  Falle  müssten  hohle  glockenförmige  Wolkenformen  entstehen, 
während  die  Haufenwolken  gerade  die  dichtesten  und  massigsten  Wolkenfonnen  sind.  Fis  können 
allerdings  auch  Mischungs Vorgänge  an  den  äusseren  Kändern  der  Cunmli  vorkommen,  wodurch  dann 
besondere  Wolkenformen  sich  an  dieselben  ansetzen  können. 

Cumuluswolken  entstehen  zu>veilen  über  Bränden  (namentlich  auch  über  den  grossen  (.iras- 
bränden  während  der  Trockenzeit  im  Innern  des  tropischen  Afrika),  sowie  in  grosser  Mächtigkeit 
bei   vulkanischen  Ausbrüchen.     Im  letzteren  Falle  stammt  der  emporgeführte  Wasserdampf  zumeist 


1)  Dines  hat  bei  Dracheuauf steigen  unter  einem  grossen  Cumulus  in  8U0  m  eine  unter  einem 
Winkel  von  30  ^  aufsteigende  Bewegung  von  4 — 5  m  vertikaler  Geschwindigkeit  beobachtet. 

2)  Met.  Z.     1900.     S.  177.     Interessante  Beschreibung   von  Cumuli,   die  nur  durch  die  all- 
gemeine Luftbewegung  erzeutrt  sein  konnten. 
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AUS  dem  Vulkenherde  selbst,  im  erstereii  ist  es  der  atiiiosphärisohe  Wasserdampf,  der  mit  der  er- 
hitsten  Luft  aufsteigt  und  dabei  abkühlt.  *) 

Die  häufige  Bildung  von  Cumuluswolken  an  und  über  den  Berggipfeln  infolge  der  tagsüber 
(frei)  an  den  Berghängen  aufsteigenden  Luft  (aufsteigender  Thalwind)  wird  später  noch  erörtert 
werden. 

2.  »folgt  das  Aufsteigen  der  Luft  gezwungen,  indem  ein  feuchter  Luftstroni  über  einen 
Gebirgskamm  hinwegweht,  so  entstehen  zumeist  Schichtwolken,  die  den  oberen  Teil  des  Ge- 
birges zuweilen  gleichraässig  einhüllen  und  wasserfallartig  auf  der  Leeseite  herabfallen,  und  dort 
in  einer  gewissen  Höhe  infolge  der  dynamischen  Erwärmung  der  herabsinkenden  Luft  sich  wieder 
auflösen  (Tafeltuch  auf  dem  Tafelberg  bei  heftigen  SE-  und  NW-Winden),  zuweilen  aber  erst  in 
einigem  Abstand  in  der  Höhe  sich  bilden.*)  Diese  W^olkenschichten  (passive  Wolken  nennt  sit« 
Möller)  können  eine  grosse  Mächtigkeit  erlangen,  gelegentlich  doch  auch  Cumulusköpfe  auf- 
setzen, wo  infolge  der  frei  werdenden  Dampfwärme  die  Luft  örtlich  einen  selbständigen  Auftrieb 
erhält. 

Selbst  wenn  der  Wind  von  der  glatten  See  her  gegen  ein  flaches  Ufer  weht,  können 
sich  zuweilen  über  dem  Lande  Wolken  bilden,  indem  der  Wind  nach  oben  abgelenkt  wird 
durch  die  Verzögerung,  welche  seine  unteren  Schichten  durch  die  stärkere  Reibung  über  dem 
Ijande  erfahren. 

Die  verschiedenen  Formen  der  Schicht  wölk  en  (Stratusfonnen)  haben  wohl  recht  verschie- 
denen Ursprung.  In  vielen  Fällen  ist  die  Erkaltung  feuchter  Luft  an  oder  in  der  Nähe  des  Erd- 
bodens durch  die  Wärmeausstrahlung  des  Bodens  bei  Nacht  und  im  Winter  die  Ursache  der  Bil- 
dung von  Schichtwolken  (Nebel,  gehobener  Nebel).  In  kalten  Winternächten,  auch  im  Sommer 
bei  feuchter  Luft  nach  rascher  Aufklarung  und  starker  Wärmestrahlung,  bilden  sich  nachts  zu- 
weilen auch  Schicht%volken  in  grosser  Höhe,  die  rasch  den  ganzen  Himmel  bedecken.')  Wahr- 
scheinlich sind  dann  die  höheren  Schichten  darüber  sehr  trocken  und  diatherman.  Es  kann  viel- 
leicht auch  zuweilen  vorkonmien,  dass  bei  rasch  sinkendem  Luftdruck  die  Luftschichten  sich  nach 
oben  ausdehnen  und  dabei  erkalten,  so  dass  sie,  wenn  in  der  Höhe  gesättigt  feucht,  eine  hohe 
Schichtwolke  bilden.     (J.  Herschels  Barometric  fog.) 

Auch  das  zuweilen  rasche  Anwachsen  der  Cumuli  am  Abend  und  in  der  Nacht  führt  Clay- 
ton  wohl  mit  vollem  Recht  auf  die  Wärmeausstrahlung  an  der  oberen  Begrenzung  der  W'olken 
zurück. 

In  Welen  Fällen  wird  durch  die  Mischung  verschieden  temperierter  Luftschichten  an  den 
Grenzflächen  übereinander  wehender  Luftströmungen  eine  Verdichtung  des  W'asserdampfes  in  Form 
von  Schichtwolken  eintreten.  Es  können  dabei  aber  auch  mannigfache  Wolkenformen,  aber  stets 
leichterer  Natur,  entstehen.     Die  Kondensationsvorgänge   bei    solchen  Mischungen  hat  v.  Bezold 


1)  Ülier  Wolkenbildung  bei  Bränden  siehe  Met.  Z.  1893.  S.  438,  sowie  1900.  S.  179.  Bei 
vulkanischen  Ausbrüchen  sind  .mächtige  Curaulusbildungen ,  die  sich  in  Regengüssen  und 
(iewitteni  entladen,  eine  gewöhnliche  Erscheinung.  Bei  dem  Ausbruch  des  Mauna  Loa  auf  Hawaii 
1868  beobachtete  E.  S.  Bishop  aus  230  km  Entfernung  (in  Lahaina)  eine  solche  Wolke.  Die 
Höhe  derselben  ergab  sich  zu  11.3  km.  Dieser  Cumulus  war  fortwährend  von  Blitzen  erleuchtet, 
die  schon  gleich  nach  Sonnenuntergang  sichtbar  wurden.  (Science.  Vol  IX.  1887.  pag.  206.)  Von 
der  Cumuluswolke,  die  sich  in  grö.«*serer  Höhe  über  dem  Feuerherd  des  Kilauea  bildet,  findet  sieh 
eine  Abbildung  in  , Himmel  und  Erde"*.    VIII.  Jahrgang.    1895.    S.  50. 

2)  A.  Mascari  giebt  Abbildungen  solcher  Wolken  über  dem  Gipfel  des  Ätna  mehr  als 
1  km  über  demselben,  in  4500—5000  m.     Ciel  et  Terre.     No.  20  vom  16.  Dezember  1897. 

3)  J.  Herschel  zitiert  folgende  Beobachtung  vom  19.  April  1827  nachts:  Der  Himmel  war 
bis  16V4h  Stemzeit  vollkommen  klar  und  es  herrschte  absolute  Windstille.  Da  begann  sich  in 
einer  höheren  Luftschicht  am  östlichen  Himmel  ein  Ötratus  zu  bilden  und  in  8  Minuten  war  der- 
selbe bis  zum  westliehen  Horizont  fortgeschritten  und  hatte  den  ganzen  Himmel  eingenommen.  Es 
blieb  dabei  windstill.  Die  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  des  Wolkenrandes  von  E  nach  W, 
der  Sonne  folgend,  konnte  nicht  kleiner  als  130  m  pro  Sekunde  sein  (Stratusbihlung  durch  W^ärnie- 
auflstrahlung  in  höheren  Schichten). 
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einer  eingehenden  Untersuchung  unterzogen,  auf  die  schon  hingewiesen  worden  ist.  Dieselben 
hängen  ganz  von  den  Mischungsverhältnissen  ab,  die  natürlich  häufig  wechseln  und  sich  ändern, 
so  dass  die  dadurch  entstandenen  Wolken  über  grosse  Flächen  hin  leicht  vergänglicher  und  nach 
Form  und  Dichte  variabler  Natur  sein  können.  Auch  die  Diffusion  des  Wasserdampfes  aus  der 
wärmeren  in  die  kältere  Schichte  kann  in  derselben  neblige  Trübung  erzeugen. 

3.  Die  bemerkenswertesten  Wolkenformen,  die  hier  angereiht  werden  müssen,  sind  die  söge- . 
nannten  Wolken  wo  gen. 

Nach  Ilelmholtz  (s.  S.  153)  entsprechen  den  Wasserwellen  von  1  m  Höhe  in  der  Atmosphäre 
bei  einer  Temperaturdifferenz  von  10°  Luftwellen  von  2 — 5  km  Länge,  solche  von  5 — 10  m  LuftweUen 
von  15 — 30  km.  Wenn  daher  zwei  entgegengesetzt  gerichtete  Luftströmungen  übereinander  wehen,  so 
kann  es  vorkommen,  dass  die  obere  Grenzfläche  derselben  sich  in  eine  Fläche  mit  Wellenbergen  und 
WeUenthälem  von  Hunderten  von  Metern  Länge  verwandelt.  Wenn  dann  die  untere  Schicht  mit  Wasser- 
dampf gesättigt  ist,  so  >vird  die  in  den  Wellenbergen  gehobene  und  dabei  sich  abkühlende  Luft  ihren 
Wasserdampf  kondensieren  und  parallele  Wolkenlagen  oder  Wolkenwülste  bilden.  Auf  solche 
Weise  können  sich  rasch  über  das  ganze  Firmament  hin  -^lange  parallele  Wolkenstreifen  bilden. 
Wird  an  irgend  einer  Stelle  der  Trennungsschicht  noch  ein  ähnliches  Wellensystem  aus  anderer 
Richtung  erzeugt,  so  werden  die  bereits  gebildeten  Wolkenstreifen  durch  dieses  zweite  System  aber- 
mals geteilt  und  die  ganze  Wolkenschicht  zerfällt  in  rautenförmige  Gebilde,  es  entstehen  die  sog. 
Schäfchen  oder  Lämmerwolken.  Besitzen  diese,  durch  rautenförmige  Teilung  in  mittleren  Höhen 
von  3.5  km  entstandenen  Wolkenballen  ziemlich  viel  Masse  und  erinnern  an  hochsohwebende 
Haufenwolken,  so  werden  sie  Alto-Gumuli  vorstellen,  sind  sie  sehr  zart  und  schweben  in  hohen 
Regionen,  so  werden  sie  als  Cirro-Cumuli  bezeichnet  werden  (v.  Bezold). 

Solche  Vorgänge  werden  sich  zumeist  in  mittleren  und  grossen  Höhen  der  Atmosphäre  ab- 
spielen. 

Bei  Ballonfahrten  hat  man  in  letzter  Zeit  mehrfach  die  den  Helmholtz sehen  Wogen- 
wolken zu  Giomde  liegenden  atmosphärischen  Vorgänge  beobachten  können.  Besonders  lehrreich 
war  in  dieser  Beziehung  die  (bayerische)  Ballonfahrt  am  7.  November  1896.  Über  der  Erde  lag 
eine  ruhende  kalte  Luftschicht  von  einer  Temperatur  von  2.7®.  Darüber  hin  ging  in  400  m 
Höhe  eine  Luftströmung  mit  12.5  m  Geschwindigkeit  von  W  nach  £,  die  eine  Temperatur  von 
9.2 <*  hatte.  Dabei  zeigten  sich  über  der  Erde  Nebelrollen,  deren  15  auf  77«  km  Entfernung 
kamen.  Die  Luftwogen  hatten  demnach  eine  Länge  von  500  m,  was  ziemlich  genau  der  Theorie 
entspricht.     (Met.  Z.    1897.   S.  429,  s.  a.  Baschin  1900.   S.  231.) 

Wenn  Luftströmungen  über  Unebenheiten  der  Erdoberfläche  hinweggehen,  können  sich  ste- 
hende Luftwellen  bilden,  wie  in  einem  Flusse,  der  über  felsigen  Grund  strömt.  Cl.  Abbe  be- 
obachtete solche  stehende  Luftwellen,  deren  Kämme  durch  Wolkenbildung  sichtbar  wurden,  die 
sich  vom  Gipfel  des  Green  Mountain  auf  der  Insel  Ascension,  auf  dessen  Leeseite,  Hunderte  von 
englischen  Meilen  verfolgen  liessen,  und  die  unter  dem  Einflüsse  des  stetigen  SE- Passates  ent- 
standen waren.  Sie  verschwanden  bei  Nacht,  wenn  die  Luft  kühler  und  trockener  wurde,  und 
erschienen  wieder  regelmässig  bei  Tage.  Eine  ganz  analoge  Wolkenbildung  auf  der  Insel  Skye  hat 
Stevenson  beschrieben  und  abgebildet.  Auch  die  sog.  Helm  wölke  am  Gross  Fell  in  Nordwest- 
England  ist  ähnlichen  Ursprungs.  *) 

4.  Die  Entstehung  der  Cirrusformen  ist  in  einigen  Fällen  ganz  deutlich  zu  beobachten 
in  anderen  Fällen,  namentlich  bei  den  isolierten  höchsten  derartigen  Bildungen,  weniger  klar  oder 
unbestimmt.  Es  mögen  diese  leichten  faserigen  Wolkenformen  in  den  schon  sehr  wasserdampfarmen 
höchsten  Luftschichten  wohl  auch  recht  verschiedenartiger  Entstehung  sein. 

Am  klarsten  ist  die  Entstehung  der  Cirrusfasern  und  Cirro-Stratusd ecken  über  beschränkten 
aber  intensiven  Niederschlagsherden,  oberhalb  der  mächtigen  Cumuli  der  aufsteigenden  Luft- 
bewegung, namentlich  über  den  Gewitterwolken,  wo  sie  fast  ständig  auftreten.  Bei  der  Darstellung 
der  Gewitterbildung  wird  diese  Wolkenform  noch  spezieller  behandelt  werden.*) 

1)  Journal  R,  Met.  Soe.  X,  1884,  267.  XI,  226.  XII,  1.  Siehe  auch  Met.  Z.  1889,  S.  56. 
und  1899,  S.  124. 

2)  Wohl  mit  Reicht  hat  man  gesagt,  dass  Wolken  mit  faserigen  Kontoaren  absteigenden 
Luftbewegungen  und  sich  auflösenden  Niederschlägen  angehören,  dagegen  jene  mit  runden  Kon- 
touren aufsteigenden  Bewegungen.     S.  auch  Mohorovicic  in  Met.  Z.  1892.    S.  149. 
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Die  Tendenz  zur  Bildung  mehr  oder  weniger  gleichartiger,  oft  isothermer  Schichten  in  der 
Atmosphäre  begünstigt  die  Bildung  dieser  Cirro-Stratusdecken.  Sobald  die  aufsteigende  Luftbewe- 
gung eine  Schicht  erreicht  hat,  die  mit  ihr  isotherm  ist,  kommt  sie  zur  Kühe  und  breitet  sich 
allseitig  aus.  H.  Clayton  berechnete  in  einem  Falle  die  Geschwindigkeit  dieses  Ausfliessehs  zu 
14— 16  m  8.  M.  8.  auch  Quervain  in  Met.  Z.   1903.    S.  564. 

£fl  besteht  kein  wesentlicher,  sondern  nur  ein  gradueller  Unterschied  zwischen  den  Cirrus- 
und  Cirro-Stratusbildungen  oberhalb  der  Wolken  lokaler  Gewitterbildungen  und  jenen  oberhalb 
der  Niederschläge  der  grossen  atmosphärischen  Wirbel  (Depressionen).  Erstere  bestehen  wie  die 
letzteren  aus  Eisnadeln,  sind  Eiswolken,  wie  die  in  ihnen  beobachteten  Lichterscheinungen  und 
die  Beobachtungen  im  Ballon  bezeugen.  Süring  bemerkt:  Ein  „ falscher **  Cirrusschirm  entwickelt 
sich  direkt  aus  dem  Cumulus  heraus  (s.  Fahrt  Nr.  68),  die  feine  hellglänzende  Masse  unterscheidet 
sich  Yon  dem  derben,  traubenförmig*  aufqueUenden  Cumulus  schon  in  der  Farbe  so  sehr,  dass 
kein  Zweifel  darüber  bestehen  kann,  dass  diese  zarten  Gebilde  Eiswolken  sind,  die  sich  von  dem 
überkalteten  Cumulus  loslösen.  (Wissenschaftliche  Luftfahrten.  B.  III  und  B.  ü.  Fahrtbeschrei- 
bungen Nr.  36  u.  68.) 

Allerdings  treten  diese  Cirren  meist  in  geringeren  Höhen  auf,  als  die  Cirrusbildungen  der  grossen 
atmosphärischen  Strömungen,  erreichen  aber  nicht  selten  auch  die  gleiche  Höhe.  Es  lässt  sich 
deshalb  eine  Abgrenzung  und  prinzipielle  Unterscheidung  zweier  Gattungen  von  Cirren  nicht  fest- 
halten. Deshalb  halte  ich  die  Bezeichnung  der  Gewitter-Cirren  als  .falsche  Cirren**  (faux  cirrus) 
für  anzutreffend  und  unbegründet. 

Die  Cirren  sind  aber  durchaus  nicht  immer  Produkte  eines  fernen  oder  nahen  Nieder- 
schlagsherdes, sie  bilden  sich  zuweilen  isoliert  am  heiteren  Himmel  vor  dem  Auge  des  Beobachters, 
treten  also  auch  als  selbständige  Wolkenformen  auf,  und  dies  sind  gerade  die  typischen  und  sehr 
häufigen  Formen. 

D.  IMe  HShen  der  yersohiedenen  Wolkenformen  und  die  Gesehwindis^keit  des  Wolkenzuges. 

Die  Methoden  der  Messung  der  Wolkenhöhen  und  der  Geschwindigkeit  ihrer 
Fortbewegung  haben  gegenwärtig  eine  Präzision  erreicht,  welche  die  älteren  derartigen 
Bestrebungen  nur  mehr  von  historischem  Interesse  erscheinen  lässt. 

Es  handelt  sich  dabei  im  wesentlichen  darum,  den  Winkel  zwischen  den  Sehlinien  zu  be- 
stimmen, unter  denen  dieselbe  (kleinere)  Wolke  oder  ein  bestinmiter  Punkt  derselben  von  zwei 
entfernten  Beobachtungsorten  aus  erscheint,  also  die  Parallelaxe  derselben  zu  messen.  Die  Distanz 
der  Beobaohtungsorte  oder  die  Basislänge  muss  natürlich  hinlänglich  genau  bekannt  sein.  Zur 
Winkelmessung  bedient  man  sich  der  sog.  Wolkentheodolithen,  für  diesen  besonderen  Zweck  prak- 
tisch eingerichtete  Instrumente  nach  Art  eines  astronomischen  Altazimut.  An  Stelle  des  Fem- 
rohres befindet  sich  aber  eine  [offene  Röhre  ohne  Linsen,  und  an  Stelle  des  Objektivs  bloss  ein 
Fadenkreuz  von  Kupferdrähten.  Die  Schwierigkeit,  denselben  Punkt  oder  Wolkenteil  gleichzeitig 
an  beiden  Beobachtungsorten  zu  fixieren,  ist  gegenwärtig  durch  die  Benutzung  eines  Telephons 
grösstenteils  behoben.  Auf  diese  Weise  sind  im  wesentlichen  die  schwedischen  Wolkenmessungen 
unter  Hildebrandssons  Leitung,  sowie  die  amerikanischen  von  Helm  Clayton  und  Fergusson 
am  Blue  HiU-Observatorium  des  Herrn  L.  Kotch  ausgeführt  worden« 

Seitdem  aber  die  Wolkenphotographie  die  anfänglichen  Schwierigkeiten  überwunden  und  eine 
hohe  Vollkommenheit  erreicht  hat,  ist  an  die  Stelle  der  Augenbeobachtungeu  vielfach  die  gleich- 
zeitige photographische  Aufnahme  derselben  Wolke  an  den  Enden  einer  Basislinie  getreten.  Die 
nach  einer  internationalen  Vereinbarung  in  den  Jahren  August  1896  bis  September  1897  an  vielen 
Punkten  der  Erde  angestellten  systematischen  Wolkenmessungen  (und  -Beobachtungen)  sind  zum 
grossen  Teile  mittelst  photographischer  Theodolithen  ausgeführt  worden. 

Diese  Instrumente,  welche  den  Wolkenmessungen  eine  der  Natur  der  Aufgabe  vollkommen 
entsprechende  Genauigkeit  gesichert  haben,  sind  an  die  Stelle  der  sog.  Nephoskope  getreten, 
welche  nur  zu  relativen  Messungen  geeignet  waren,  gegenwärtig  aber  noch  zur  Bestimmung  des 
Wolkenzuges  und  der  relativen  Geschwindigkeit  der  Wolken  praktische  Verwendung  finden. 

Ergebnisse  der  Wolkenmessungen.  Von  den  älteren  Messungen  der  Höhe 
und  Geschwindigkeit  der  Wolken  haben  gegenwärtig  nur  noch  jene  von  Dr.  J.  Vettin 
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in  Berlin  Interesse,  der  dabei  eine  ausserordentliche  Sorgfalt  nnd  Ansdaner  entwickelt 
hat  und  dadurch  zu  vielen  selbständigren  wertvollen  Resultaten  gelangt  istJ) 

Von  den  neueren  Messungen  haben  vor  allem  die  grundlegenden  Arbeiten  in 
Schweden  unter  Hildebrandsson  (Upsala)  das  Terrain  erst  geklärt  und  uns  die 
ersten  genauen  Resultate  geliefert.  Dann  kamen  die  ausserordentlich  wertvollen 
Messungen  an  dem  Observatorium  des  Herrn  A.  L.  Rotch  auf  dem  Blue  Hill  bei 
Boston  von  Clav  ton  und  Fergusson.  Die  auf  Anregung  der  Konferenz  des  inter- 
nationalen Meteorologen-Komitees  zu  Upsala  (1894)  an  vielen  Punkten  der  Erde  in 
dem  Jahre  1896/97  angestellten  Messungen  haben  so  ziemlich  alle  Fragen  über  die 
Höhen  und  Geschwindigkeiten  an  Wolkenformen  nun  beantwortet. 

Die  wichtigsten  Ergebnisse  der  Messungen  der  Wolkenhöhen  finden  sich  in 
nachfolgender  Tabelle  thunlichst  übersichtlich  zusammengestellt.  Dieselbe  enthält  die 
mittleren  Höhen  der  Haupttypen  der  Wolken  nach  den  Messungen  an  verschiedenen 
Punkten  der  Erde.  Wenn  es  gleich  von  vornherein  angenommen  werden  durfte, 
dass  die  Wolkenformen  unter  allen  Breiten  im  wesentlichen  sich  vollkommen  gleichen 
werden,  so  ist  doch  ein  Nachweis  dafür,  wie  ihnR.  Abercromby  auf  Grund 
eigener  Beobachtungen  geliefert  hat,  von  geossem  Interesse. 

Die  Messungen  der  Wolkenhöhen  haben  zu  folgenden  allgemeinen  Resultaten 
geführt: 

Die  Girr  US  wölken  halten  sich  in  allen  Klimaten  in  Höhen  zwischen  7  km 
und  11  km. 

Die  Cirro-Stratus wölken  sind  durchschnittlich  etwas  niedriger,  zwischen  6.5 
nnd  9  km  etwa,  zuweilen  sind  sie  aber  auch  höher  gefunden  worden  als  die  Girren. 

Die  Girro-Gumuli  nehmen  ziemlich  konstant   eine  Höhe  von  7  bis  8  km  ein. 

Die  Alto-Cum Uli  variieren  stärker  in  der  Höhe,  die  Messungen  unterscheiden 
deshalb  vielfach  hohen  und  niedrigen  (!)  Alto-Gumulus.  Upsala  giebt  als  Mittel  für 
die  hohen  Alto-Gumuli  5600,  für  die  niedrigen  2800,  in  den  neueren  Messungen 
(1896  u.  1897)  ebenso  5200  und  2700  m.  Blue  Hill  (1890/91):  hohe  Alto-Gumuli 
«400,  .niedrige  3200  m.  In  der  neuen  Tabelle  scheinen  die  Mittel  aus  beiden  ge- 
nommen worden  zu  sein. 

Der  Strato-Cumulus  zeigt  dagegen  wieder  in  allen  Messungen  eine  gute 
Übereinstimmung  der  Höhen,  die  Mittel  halten  sich  zwischen  2  und  3  km. 

Cumulus  oder  Haufen  wölke.  Die  Basis  derselben  (Gub)  ist  recht 
übereinstimmend  im  Mittel  bei  1.4  bis  1.8  km  gefunden  worden,  es  entspricht  dies 
dem  mittleren  Kondensationsniveau  an  küstennahen  Orten.  Die  mittlere  Höhe  der 
Regenwolken  (Nimbus)  ist  sehr  veränderlich  und  hat  deshalb  wenig  Bedeutung,  des- 
gleichen die  mittlere  Höhe  des  Stratus,  die  wir  ganz  weggelassen  haben. 

Big  c  low  in  Washington  benützt  in  seinen  Untersuchungen  über  die  allgemeinen  und  lokalen 
Cirkulationen  der  Atmosphäre  die  Wolkenforraen  geradezu  zur  Bestimmung  der  Höhen,  in  welchen 
erstere  vor  sich  gehen.     Seine  Niveaus  sind: 

Wolkenform     Cir    u.  Ci.-Str.         Ci.-Cu.         A.-Str.  A.-Cu.  Str.-Cn.         Cu.         Str. 

Niveau,  Km  9.8  8.1  5.9  4.5  2.5  1.5         0.9 


1)  Dr.  J.  VettiTi,  Die  Luftströmungen  über  Berlin.  Met.  Z.  1882.  S.  267  und  351 
1883.  S.  92  und  162;  1886.  S.  392;  1887.  S.  214;  1889.  Litteraturberichte  S.  81  und  1892.  Litt«- 
raturberichte  S.  1. 
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Übersicht  über  die  Ergebnisse  der  Messungen  der  Wolkenhöhen  an  verschiedenen 
Orten.     Mittlere  Höhen  in  Kilometern.     I.  Reihe  Sommerhalbjahr. 
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Cu  8  und  Cu-N  s  Gipfel  des  Cumulus  und  Cumulo  Nimbus 
Cb      „     CuNb  Basis     „  „  „         „ 

Neben  den  Mittelwerten  sind  aber  auch  die  grössten  und  geringsten  Höhen,  in 
welchen  jede  der  typischen  Wolkenformen  gemessen  werden  konnte,  von  einigem  In- 
teresse, weshalb  einige  Daten  darüber  angeführt  werden  mögen. 

In  Upsala  hielten  sich  Cirrus  und  Cirro-Stratus  in  den  Höhengrenzen  13.4  und 
3.6  km,  auf  Blue  Hill  zwischen  15.0  und  5.4  km,  in  Boasekop  zwischen  11.8  und 
5.5,  in  Pawlowsk  zwischen  11.7  und  4.7,  wobei  der  Cirro-Stratus  stets  etwa  1 — 2  km 
zurückbleibt  gegen  den  Cirrus.  In  Washington  waren  die  Höhengrenzen  dieser 
beiden  Wolkenformen  16.5  und  5.0,  zu  Manila  18.0  und  4.0,  Ci-S.  Minimum  7.0. 
Die  Gipfel  des  Cumulo-Nimbus  (Gewitterwolke)  erreichten  oft  die  Cirro-Stratushöhe 
mit  13  bis  16  km.  Es  ist  dies  in  ihren  vertikalen  Dimensionen  die  mächtigste 
Wolkenform. 

Die  grössten  und  kleinsten  Werte  der  Wolkenhöhen  sind  natürlich  viel  unsicherer  als  die 
mittleren  Werte,  weil  eine  einzelne  Beobachtung  sowohl  in  der  Klassifikation  der  gemessenen  Wolke 
sowie  in  der  Messung  selbst  grösserer  Unsicherheit  unterliegt. 

Im  allgemeinen  muss  auch  beachtet  werden,  dass  man  die  Wolkenhöhen  relativ  nehmen  soll, 
von  der  (örtlich  gehobenen)  Erdoberfläche  aus,  denn  das  mittlere  Kondensationsniveau  und  damit 
die  Wolkenhöhe  steigt  mit  der  Erhebung  dos  Landes. 


1)  Mittel  aus  Basis  und  Gipfel? 
Hann,  Meteorologie. 
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Am  auffallendsten  tritt  dies  bei  dem  Cumulus  hervor.  In  Allahabad,  Ebene  von  Oberindien, 
wurde  die  mittlere  Höhe  der  Cumuli  zu  1700  m  gemessen,  zu  Simla  in  den  Yorbergen  des  Hima- 
laya  zu  2230.  Das  Kondensationsniveau  und  damit  die  mittlere  Höhe  der  Basis  des  Cumuli  steigt 
mit  der  Erhebung  des  Landes  und  mit  der  grösseren  Trockenheit  des  Klimas,  namentlich  im 
Sommer  im  Innern  des  Landes.  Die  mittlere  Höhe  der  Basis  der  Cumuli,  in  Küstennähe  zu 
14 — 1500  m  gemessen,  liegt  wohl  schon  in  den  Ostalpen  über  2000  m  (im  Sommer).  Viel  zu 
niedrig  sind  auch  die  mittleren  Gipfelhöhen  20 — 2200  m,  und  desgleichen  die  Extreme  für  Basis 
und  Gipfel.  Ich  habe  selbst  typische  Gewitter-Cumuli  (also  relativ  tiefere)  hoch  über  dem  Wiea- 
baohhorn  (3500  m)  hinziehen  sehen,  sie  ziehen  aber  im  Wallis  über  die  höchsten  Gipfel  hin  (4500  m) 
und  selbst  über  den  Mont  Blanc  (4800  m).  Wie  mag  es  erst  im  Innern  Asiens  sich  damit  ver- 
halten?    Es  sind  das  keine  Alto-Cumuli,  sie  können  auch  Regen  und  Gewitter  geben. 

Die  Gipfel  der  Cumuli  erreichen  im  Inland  jedenfalls  häufig  (im  Sommer)  6 — 12  km. 

Wolkenetagen,  Höhenzonen  mit  grösster  Wolkenhänfigkeit.  Schon  Vett in 
hatte  beobachtet,  dass,  wenn  auch  die  Wolken  in  jeder  beliebigen  Höhe  sich  bilden, 
sie  doch  am  häufigsten  in  gewissen  Höhen  vorkommen.  Die  neueren  Wolken- 
messungen haben  diese  Erfahrungen  bestätigt. 

Die  Wolken  sind  im  allgemeinen  am  häufigsten  in  der  Cumnlusregion  also 
etwa  zwischen  1200  und  2000  m  und  dann  in  der  Region  des  Cirro-Stratus  und 
Oirrus  in  8 — 10  km.  Am  seltensten  sind  sie  zwischen  5  und  6  km.  Dies  zeigt  sich 
ziemlich  überall. 

H.    Clayton   findet    folgende 

Wolken: 

^^.   ^        ^^  Cumulus  und 

Nimbus,  Stratus        />,    ^t   t^    . 
Cu-N.  Basis 

0.4  bis  0.6  1.5 

In  Potsdam  ergab  sich  im  Jahresmittel: 

Maxima     1000         4400         6000         8700  10000 

Minima     —     4000  5600  7200  9600 

Eine  Schichtung  der  feuchten  Luftmassen  in  Abständen  von  rund  2  km  ist 
hiermit  angedeutet,  wie  schon  Clayton  und  Vett  in  gefunden  haben. 

In  Pawlowsk  waren  die  Maxima  1.8  und  7.8  km,  Minimum  5.4  km,  in  Bossekop:  Maxima 
4  und  8.0,  Minimum  5.6  km,  Toronto  1.4,*)  4.2  und  8.6,  fast  wolkenlos  5.0  bis  7.6. 

Die  Messungen  des  Wetterbureau  1896/97  in  Washington  mit  Wolkentheodolith, 
4078  an  der  Zahl,  geben  folgende  Verteilung  der  Wolkenhäufigkeit  nach  Höhenzonen 
von  je  1600  m  Mächtigkeit  (untere  Zone  0 — 1200): 

Mittlere  Höhe  600         2000         3600         5200         6800         8400       10000       11600       13200 

Häufigkeit  in  Proz.      4.0         21.8  11.5  8.0  7.6*  12.8  18.9  10.0  5.4 

Man  sieht,  dass  überall  zuerst  eine  Abnahme,  dann  wieder  eine  Zunahme  der 
Häufigkeit  der  Wolken  zu  bemerken  ist,  das  erste  Maximum  liegt  in  der  Cumnlus- 
region, das  zweite  in  der  Cirrus-  und  Cirro-Stratusregion.  Im  Winter  liegt  diese 
Zone  einer  zweiten  Maximalfrequenz  der  Wolken  etwas  tiefer. 

Tägliche  und  jährliche  Periode  der  Wolkenhöhe.  Alle  unteren 
Wolken  haben  eine  erhebliche  tägliche  Periode  der  Höhe,  in  den  hohen  Schichten 
ist  die  tägliche  Änderung  gering  und  nicht  sicher  zu  bestimmen.  Am  deutlichsten 
zeigt  sich  die  tägliche  Änderung  der  Wolkenhöhe  bei  dem  Cumulus  und  Cumulo- 
Stratus*).   Nach  den  Beobachtungen  zu  Upsala  war  die  mittlere  Höhe  der  Basis  dieser 


lenzonen    der    maximalen 

Häufigkeit    der 

A  Cu-A  S         Cirro-Cu. 

Cirrus  und 
Ci-S. 

3.0                   6.5 

8.0—10.0  km. 

1)  D.  i.  eigentlich  1.2  bis  1.6,  4.0  u.  4.4  usw. 

2)  Man    kann    sich   die  Erhebung   der   Basis   der  Cumuluswolken  am  Nachmittage  so  vor- 
BteUen,  dass  diese  Basis  mit  zunehmender  Lufttrockenheit    sich    von    unten    her  auflöst  und   da8 
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Wolken  um  8 — 9**  morgens  1360  m,  um  1 — 2  nachmittags  dagegen  2070,  deren  Mäch- 
tigkeit morgens  280  m,  nachmittags  über  500  m;  um  5  ^  abends  ist  die  Basis  wieder 
bei  1760  m.  Am  Blue  Hill-Observatorium  fand  sich  die  Basis  der  Cumuli  im  Mittel 
von  8 — 11^  bei  1440,  von  II — 2*»  bei  1780.  Zu  Potsdam  hebt  sich  die  Basis  der 
Cumuli  im  Laufe  des  Tages  um  rund  1  km,  die  Gipfel  um  1 .4  km,  dte  Mächtigkeit 
wächst  von  500  auf  700 — 800  m. 

Die  jährliche  Änderung  in  der  mittleren  Höhe  der  wichtigsten  Wolkenformen 
ersieht  man  aus  folgender  Zusammenstellung: 

Mittlere  Änderung  der  Wolkenhöhen  vom  Sommer-  zum  Winterhalbjahr. 

I  Cirro-     '     Cirro-  Alto-        Cumulus 

I  I    Stratus    !  Cumulus  |  Cumulus  I     Basis 

üpsala  Sommer- Winter  i       1.2  0.9        '       0.4        '       0.2  0.7 

Blue  HiU  ,  ,  '       1.9  2.2  0.6  0.2  0.1 

Washington         „  ,  ,       0.9        ,       1.1  1.4        ,       1.4        I       1.2 

Die  jährliche  Änderung  der  Wolkenhöhe  tritt  in  diesen  Zahlen  wohl  deutlich 
hervor,  bleibt  aber  etwas  unsicher  wegen  der  kleinen  Zahl  der  Wolkenmessungen. 

Die  Mächtigkeit  oder  di[e  Dicke  der  Wolken.  Von  besonderem  Inte- 
resse ist  die  gross te  vertikale  Mächtigkeit,  welche  die  Wolken  erreichen  können 
Darüber  könnten  hauptsächlich  die  Beobachtungen  bei  Ballonfahrten  Aufschluss 
geben.  Die  vorhandenen  Aufzeichnungen  darüber  sind  aber  noch  nicht  zusammen- 
gestellt worden  1). 

Bekannt  ist,  dass  bei  der  Ballonfahrt  von  Barral  und  Bix.io  am  27.  Juli  1850  eine 
Wolkenschicht,  grösstenteils  aus  unterkühlten  Tröpfchen  bestehend  von  mehr  als  5  km  Dicke 
durchkreuzt  wurde.  Die  neueren  Wolkenmessungen  haben  desgleichen  ergeben,  dass  die  vertikale 
Mächtigkeit  der  Cumuluswolken  mehrere  Kilometer  erreichen  kann.  Die  Berliner  Ballonfahrten 
haben  einige  bemerkenswerte  Erfahrungen  über  die  Mächtigkeit  der  Wolkenlager  (Strato-Cumulus) 
geliefert.  Die  Hochfahrt  vom  11.  Mai  1894  ging  zuerst  in  dem  Niveau  von  1750 — 5000  m  durch 
eine  Schneewolke,  dann  setzte  sich  dieselbe  als  Eiskrystallwolke  bis  5.7  'km  fort,  der  noch 
ein  Eisnebel  bis  zur  Höhe  von  7750  m  folgte.  Diese  Wolkenlagen  waren  also  ca.  6  km  mächtig. 
Auch  bei  der  Fahrt  vom  14.  März  1893  wurde  eine  Eisnebelwolke  von  nahe  5  km  Mächtigkeit 
tlurohfahren.^) 

Der  ausgezeichnete  Wolkenforscher  CJ.  Ley  giebt  an,  dass  er  im  Winter  bei  kaltem  Wetter 
nicht  selten  leichte  Schneeschauer  habe  fallen  sehen  aus  Wolken  von  ca.  300  m  Höhe  und  nur 
120  m  Dicke.  Auch  ]eichter  Begen  kann  aus  solchen  Wolken  fallen,  namentlich  über  dem  Meere 
Im  Winter  sind  Regenwolken  von  mehr  als  3  km  Dicke  äusserst  [selten  (in  England)  aber  im 
Sommer  hat  Ley  solche  oft  messen  können  und  selbst  noch  mächtigere.  Im  Sommer  sah  er  eine 
Gewitterwolke,  deren  Basis  300  m  über  dem  Gipfel  des  Mont  Blanc  sich  befand,  während  die 
Scheitel  derselben  sich  4800  m  über  diese  Basis  erhoben.  Am  13.  August  1857  konnte  Ley  die 
Dicke  einiger  Hagelwolken  messen,  die  Basis  war  etwa  1000  m  über  der  Erde  und  die  vertikal! 
Mächtigkeit  derselben  betrug  7600  m.     Aber  selbst  diese  Mächtigkeit  wurde  erheblich  übertroffen 

Kondensationsniveau  in  immer  höhere  Schichten  verlegt  wird,  während  oben  die  Gipfel  der  Cu- 
muli durch  Neubildungen  in  die  Höhe  wachsen. 

Anders  verhält  es  sich,  zum  Teile  wenigstens,  an  den  Abhängen  der  Gebirge,  wo  die  CumuJi 
in  der  That  durch  den  aufsteigenden  Thal  wind  in  die  Höhe  geführt  werden.  Schlagintweit 
bemerkt  aber,  dass  selbst  an  den  wärmsten  Tagen  um  Mittag  die  Wolken  in  einer  Stunde  kaum 
mehr  als  300  m  Höhendistanz  zurücklegen. 

1)  Die  Messungen  zu  Potsdam  siehe  Met.  Zet.  1904  S.  364.  Mittl.  Dicke  des  Cii-N.  2  km, 
Max.  4.6  km. 

2)  Wissenschaftliche  Luftfahrten.  B.  U.  S.  293—294  und  B.  HL  SUring,  Dii-  Wolken- 
bildungen. 
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am  3.  September  1867  und  4.  August  1878,  während  im  Sommer  1872  zahlreiche  Fälle  von  Ge- 
witterwolken konstatiert  werden  konnten,  deren  Mächtigkeit  9700  m  betrug.  Die  Mehrzahl  dieser 
Wolkenmassen  von  enormer  Dicke  lieferten  schweren  Hagel,  doch  einige  derselben  auch  nur  Hegen. 
Messungen  der  Wolkenhöhen  in  den  Tropen,  meint  Ley,  dürften  noch  erstaunlichere  Resultate 
liefern.  Die  Gipfel  oder  höchsten  Schichten  der  Regenwolken  erreichen  im  Winter  wie  im  Sommer 
die  Cirrusregion,  doch  liegt  sie  im  Sommer  viel  höher.  Die  Scheitel  der  enorm  jnächtigen  Ge- 
witterwolken, welche  eben  citiert  worden  sind,  kann  man  aber  selbst  die  Cirren  durchbrechen  und 
deren  Niveau  um  einige  tausend  Fuss  überschreiten  sehen.    (Qu.  Journal  R.  Met.  Soc.  1886.  11 3.) 

H.  W.  Clayden  hat  sich  bemüht,  die  Dicke  der  Regenwolken  nach  einer  ein- 
fachen Methode  zu  bestimmen  und  die  Abhängigkeit  des  Charakters  der  Niederschläge 
von  der  Dicke  der  Wolken  festzustellen.  Er  kam  zu  dem  Resultat,  dass  die  Grösse 
der  Regentropfen  und  die  Intensität  der  Niederschläge  von  der  Dicke  der  Regen- 
wolke abhängt.  Wolken,  deren  Mächtigkeit  geringer  ist  als  600  m,  liefern  selten 
Niederschläge,  oder  der  Regen  ist  sehr  leicht.  Bei  einer  Dicke  von  600 — 1200  m 
ist  die  Grösse  der  Tropfen  massig.  Wenn  die  Dicke  grösser  wird,  wächst  auch  die 
Grösse  der  Tropfen  und  gleichzeitig  wird  ihre  Temperatur  niedriger,  bis,  wenn  die 
Dicke  1800  m  überschreitet  und  selbst  3100  m  erreicht,  Hagel  fallen  kann. 

Wolken  von  so  grosser  Mächtigkeit  können  natürlich  nur  in  aufsteigenden  Luft- 
massen sich  bilden,  sei  es  in  den  grossen  atmosphärischen  Wirbeln  oder  bei  lokalen 
Störungen  des  atmosphärischen  Gleichgewichtes,  wie  bei  Sommergewittem. 

Geschwindigkeit  des  Wolkenzuges.  Die  Messungen  der  Geschwindig- 
keit des  Wolkenzuges  geben  uns  die  wichtigsten  Aufschlüsse  über  die  Änderung  der 
Geschwindigkeit  der  Luftbewegung  mit  der  Höhe  und  über  die  Windgeschwindigkeit 
in  den  höchsten  Schichten  der  Atmosphäre,  über  welche  wir  auf  keinem  anderen 
Wege  Aufschlüsse  erlangen  können.  *) 

Im  Nachfolgenden  beschränken  wir  uns  auf,  eine  kurze  Darstellung  der 
Messungsergebnisse  zu  Upsala,  Bossekop,  auf  dem  Blue  Hill,  zu  Toronto,  Allahabad 
und  zu  Manila  (1896/97),  denen  die  sehr  zahlreichen  Messungen  durch  das  amerika- 
nische Wetterbureau  für  andere  Höhenintervalle  angeschlossen  werden  mögen. 


Mittlere  Geschwindigkeit  der  Wolken  nach  Höhenintervallen. 
(Jahresmittel.     Meter-Sekunden.) 


Höhe  in  m 

500—2000 

2—4000 

4—6000 

6—8000 

8—10000  1  10—12000 

12—14000 

Bossekop 

6.5 

7.3 

12.5 

15.4 

19.0               24.4 



Upsala 

9.1 

8.7 

16.0 

20.4 

26.6 

— 

— 

Potsdam 

9.3 

10.3 

16.9 

20.8 

25.4 

— 

— 

Blue  mil 

9.8 

14.2 

17.1 

34.3 

34.2 

(33) 

— 

Toronto 

9.4 

17.1 

18.4 

32.0 

30.8               28.8 



Allahabad 

3.4 

6.4 

13.0 

17.6 

22.3               20.7 

34 

Mamla 

5.5 

7.1 

6.5 

8.0 

13.6 

13.0 

13.4 

1)  Man  kann  zuweilen  beobachten,  dass  der  Wolkenrand  rechtwinklig  auf  die  Richtung  des 
Zuges  der  Wolke  selbst  vorschreitet  (der  Cirro-Stratusrand  eines  herannahenden  grossen  Wirbel- 
gewitters zieht  von  NW  herauf,  die  Bestandteile  der  Wolken  ziehen  aber  rasch  mit  Südwestwind). 
Daneben  ist  auch  zu  beachten:  Erstens,  dass  die  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  einer 
Wolke  oder  einer  Wolkenbildung  nicht  immer  auch  der  Geschwindigkeit  der  Luftbewegung  in  jener 
Höhe  entspricht  (s.  z.  B.  die  nach  Herschel  zitierte  Beobachtung  S.  205),  und  dass  ein  Wolken- 
rand selbst  der  Richtung  des  Windes  entgegen  fortschreiten  kann,  und  zweitens,  dass  wir  die 
Windgeschwindigkeit  in  den  gleichen  Höhen  bei  wolkenlosem  Himmel  nicht  konstatieren  können, 
also  zumeist  nur  in  den  Fällen  von  atmosphärischen  Störungen. 
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Washington  (1896/97).     Nach  Intervallen  von  12— 1600  m. 

>ütt€l.  Höhe     600         2000         3000         5200         6800         8400         10000         11600         13200 

m,  Sek.  6.7  10.6  14.6  17.3  20.3  25.6  27.0  30.8  26.8 

In  Nordamerika  ist  unter  4272**  Breite  die  Geschwindigkeit  des  Wolkenzuges  oberhalb  6  km 

ausserordentlich  gross,  in  Manila  am  Rande  der  Äquatorialzonc  (15®  Breite)  von  8 — 14  km  Höhe 

an  eine  konstante  und  eine  relativ  geringe.     Diese  Gegensätze  erklären  sich  aus  den  Verhältnissen 

der  atmosphärischen  Zirkulation  in  diesen  Gegenden.     Zu  Upsala  wie  zu  Manila   zeigt    sich  eine 

Abnahme  der  Windgeschwindigkeit  in  einem  gewissen  mittleren  Niveau.     Zu  Upsala  wie  bei  Boston 

haben  die  hohen  Schichten  einen  ca.  dreimal  rascheren  Wolkenzug  als  die  unteren. 

Den  Einfluss  der  Jahreszeit  auf  die  Windgeschwindigkeit  in  grösseren  Höhen 
zeigt  die  folgende  kleine  Tabelle.  Die  Mittelzahlen  gelten  für  das  Winterhalbjahr 
(Oktober  bis  März)  und  das  Sommerhalbjahr. 


Geschwindigkeit  nach  Jahreszeiten.     (Meter  pro  Sek.) 


Höhe  in  m 


500-2000,'  2—4000  '  4—6000  1  6-8000     8— 10000  !l 0—1 4000 


Upsala       {^ 

I  Wi 
\  Soll 


Blue  Hill  • 


inter 
Sommer 

Winter 
Sommer 


Toronto 


inter 
Sommer 


9.0 
9.3      ' 

10.8 
6.G 

11.3 
8.5 

17.9 
11.7 

10.7 
8.0 

20.9 

15.2 

19.9 
12.0 

26.3 
13.9 

24.7 
15.3 


20.5 
20.3 

31.0 
19.0 

42.7 
21.2 


33.5 

19.7 

41.8 
29.8 

31.6 
28.3 


50.4 
32.8 

32.3 


Die  Zunahme  der  Windgeschwindigkeit  im  Winter  tritt  besonders  aus  den  in 
Nordamerika  (42 — 43  ^N.)  angestellten  Messungen  in  überraschender  Weise  hervor. 
Die  Wolkenmessungen  in  Potsdam  ergaben  das  Verhältnis  Sommer:  Winter  von 
0 — 5  km  0.6,  von  5 — 9  km  0.8,  recht  konstant. 

Die  Messungen  am  Blue  Hill-Observatorium  lieferten  eine  ziemlich  regelmässige  Zunahme  der 
Windgeschwindigkeit  mit  der  Höhe  im  Sommer  um  je  2.7  m  pro  Kilometer,  im  Winter  um  6.5  m 
pro  Kilometer.  Doch  zeigen  auch  diese  Messungen,  im  Detail  betrachtet,  eine  Abnahme  der  Wind- 
geschwindigkeit in  dem  Niveau  zwischen  11 — 1700  m  (5 — 1100  m,  Zunahme  0.9  m  pro  100  m 
11 — 1700  m,  Abnahme  0.3  m;  17 — 2700  m,  Zunahme  0.3  m).  Die  Abnahme  der  Windgeschwindig- 
keit in  einem  mittleren  Niveau  hat  schon  Vettin  bemerkt.  Clement  Ley  findet  desgleichen, 
dass  die  mittlere  Schicht,  in  welcher  die  Mehrzahl  der  Wolken  von  Stratusform  sich  findet,  eine 
Verminderung  der  Geschwindigkeit  zeige, -und  scheint  Vettin  beizustimmen,  dass  ein  relatives 
Nachlassen  der  Stärke  der  Luftbewegung  in  jener  Region  stattfindet,  in  welcher  die  häufigsten 
und  reichlichsten  Niederschläge  eintreten,  und  dass  die  Ursache  in  der  aufsteigenden  Luftbewegung 
liege,  welche  diese  Niederschläge  erzeugt. 

Die  Maxima  der  Geschwindigkeit  des  Wolkenzuges  erreichen  100  m,  70 — 80  m 
kommen  nicht  selten  vor.  Die  grössten  Geschwindigkeiten  kommen  bei  den  Cirrus- 
und  Cirro-Stratuswolken  vor. 

Zu  Potsdam  waren  die  Maxima  bei  Ci  und  Ci-Str.  59 — 53  m,  Ci-Cu  47, 
Alto-Str.  und  A-Cu.  35  m  pro  sec,  also  relativ  gering. 

£.  Die  tftgliehe  und  jährliche  Perlode  der  verschiedenen  Wolkenformen  und  die  geofpra^ 
phlsche  terbreitang  der  letzteren. 

Eine  tägliche  Periode  der  Häufigkeit  tritt  am  entschiedensten  hervor  bei  den 
Hanfenwolken  (Cumulus)  und  beim  Stratus  (als  Bodennebel).  Die  Haufenwolken  er- 
reichen, sowie  die  aufsteigende  Luftbewegung,  der  sie  ihre  Entstehung  verdanken, 
ihre  grösste  Häufigkeit  am  Nachmittage,  der  Nebel  dagegen,  als  der  Erde  auflagernde 
Wolke  in  der  Nacht  und  am  frühen  Morgen,  wo  der  Boden  durch  nächtliche  Wärme» 
ausstrahlung  am  kältesten  ist. 
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K.  Fritsch  und  neuerlich  Helm  Clayton  haben  die  tägliche  Periode  der  verschiedenen 
Wolkenformen  untersucht.  Der  grossen  Arbeit  des  letztgenannten  Forschers  über  die  Naturgeschichte 
der  Wolken  *)  entnehmen  wir  die  folgenden  Daten.  Die  Beobachtungen  waren  stündliche  von  7  ^ 
morgens  bis  10 '*  abends. 

Im  untersten  Niveau  der  Wolkenbildung,  im  Stratusniveau,  ist  die  tägliche  Periode  gerade 
die  entgegengesetzte  von  jener  im  Cumulusniveau,  wie  dies  mit  der  Entstehung  dieser  Wolken- 
formen vortrefflich  übereinstimmt.  Jene  erreicht  ihr  Maximum  zur  kältesten,  diese  zur  wärmsten 
Tageszeit.  Von  Interesse  ist  die  Verspätung  des  Eintrittes  des  Maximums  mit  zunehmender  Höhe : 
Cumulus  (1600  m)  Maximum  1  •>  nachmittags,  Alto-Cumulus  (4000  m)  Maximum  3*",  Cirro-Ciunulus 
(6600  m)  Maximum  4''  und  Cirrus  (9000  m)  Maximum  4 — 5*'  abends.  Wenn  man  auch  nicht  an- 
nehmen darf,  dass  ein  entsprechendes  direktes  Aufsteigen  der  Wolken  im  Laufe  des  Tages  statt- 
findet, so  entspricht  doch  die  grössere  Häufigkeit  der  Cirrusformen  am  Abende  deren  häufiger  Ent- 
stehung als  Auflösungsprodukten  der  Wolken  der  aufsteigenden  Luftbewegung. 

Mittlere  Häufigkeit  der  Wolkenformen  (ausgedrückt   durch  den  Grad  der 
Himmelsbedeckung  in  Prozenten).     Jahresmittel. 


7h    1 

9h 

11h 

Ih 

3h 

5h 

7h 

9h 

Stratus 

30 

27 

26 

24 

22* 

23 

24 

26 

Cumulus 

14* 

17 

24 

31 

30     , 

26 

20 

16 

Alto-Cumulus 

29 

26 

21* 

27 

30    { 

26 

25 

22* 

Cirro- Cumulus 

24 

22* 

23 

24 

27     i 

26 

26 

2S 

Cirrus 

17* 

17 

21 

22 

23     ' 

20 

22 

19 

Die  jährliche  Periode  der  verschiedenen  Wolkenformen  hat  grosse  Analogie 
mit  der  täglichen.  Im  Winterhalbjahr  erreichen  die  Stratusformen  ihr  Maximum,  im 
Sommerhalbjahr  die  Cumulusformen.  Auch  die  Cirrusformen  werden  im  Sommer  häu- 
figer,   da  sie  im  Winter  meist  nur  im  Gefolge  der  grösseren  Sturmwirbel  auftreten. 

Die  geographische  Verbreitung  der  hauptsächlichsten  Wolkentypen  bietet 
gleichfalls  grosse  Analogie  mit  der  täglichen  Periode. 

Die  Stratusformen  erreichen  in  den  höheren  Breiten  das  Maximum  ihrer  Häufigkeit,  die 
Cumulusformen  in  den  niedrigeren  Breiten.  Erstere  sind  auch  über  den  Meeren  und  an  den  Küsten 
häufiger,  als  im  Inlande,  von  den  Haufenwolken  gilt  das  Umgekehrte.  Auch  die  Cirrusformen 
dürften  gegen  die  Pole  hin  abnehmen.  Die  gewöhnlichste  AVolke  in  den  Tropen  ist  der  Cumulus 
mit  oder  ohne  Cirrus  oder  Cirro-Stratua  über  dessen  Kuppen.  In  mittleren  Breiten  und  nament- 
lich zur  See  sind  die  gemischten  Wolken  (Strato-Cumulus  und  unregelmässiger  Cirro-Stratus)  am 
häufigsten.  Weiter  nach  Norden  verschwindet  der  Cumulus  fast  ganz  in  jeder  Form  und  die 
Luft  ist  mit  Nebel  und  Dunst  erfüllt,  welche  zuweilen  zu  schlecht  definierten  Stratuswolken  an- 
wachsen. 

II.  Die  Wolken  als  Himmelsbedeckung. 

A.  Die  Bew<$lkang. 

Grad  der  Bedeckung  des  Himmels  mit  Wolken.  Die  grössere  oder 
geringere  Bedeckung  des  Himmels  mit  Wolken  ist  in  rein  meteorologischer  wie  auch  in 
klimatischer  Beziehung  von  grosser  Wichtigkeit.  Es  hängt  von  derselben  die  Quan- 
tität des  diffusen  Lichtes  sowie  die  Intensität  der  Sonnenstrahlung  ab,  von  welch 
letzterer  namentlich  die  Erwärmung  der  Erdoberfläche  und  die  vielfachen  meteorolo- 
gischen Folgen  derselben  bedingt  werden. 

Die  meteorologischen  Beobachtungsjournale  enthalten  deshalb  stets  eine  Kubrik 
für  den  geschätzten  Grad  der  Himmelsbedeckung.     In   neuerer  Zeit  registriert  man 


1)  H.  Clayton,  Discussion  of  Cloud  Obseryations.     Cambridge  1896. 
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zudem  auch  noch  die  Dauer  des  Sonnenscheins.  Die  Angabe  der  Bewölkung  erfolgt 
in  der  Art,  dass  man  schätzt,  welchen  aliquoten  Teil  der  ganzen  sichtbaren  Himmels- 
fläche die  Wolken  einnehmen.  Es  genügt  vollkommen,  wenn  man  den  Grad  der 
Himmelsbedeckung  in  Zehnteilen  angiebt.  Die  einzelnen  Schätzungen  dieser  Art 
mögen  recht  unsicher  scheinen,  sind  es  auch  zum  Teil,  es  ist  aber  bemerkenswert,  dass 
die  mittleren  Bewölkungszahlen  für  benachbarte  Orte,  ja  für  ganze  Landesteile  sehr 
nahe  übereinstimmen.  In  Bezug  darauf,  wie  man  bei  der  Schätzung  der  Bewölkung 
vorzugehen  hat,  muss  auf  die  Anleitungen  zu  meteorologischen  Beobachtungen  ver- 
wiesen werden.  Es  mag  nur  hervorgehoben  werden,  dass  man  dabei  auf  die  Bewöl- 
kung in  der  Nähe  des  Horizontes  geringere  Eücksicht  nehmen  soll. 

Zur  Registrierung  des  Sonnenscheins  dient  eine  sehr  homogene  Glaskugel,  welche 
nach  allen  Richtungen  hin  als  Brennglas  wirkt.  Hinter  derselben  wird  ein  (ent- 
sprechend präparierter)  Papierstreifen  so  befestigt,  dass  das  im  Brennpunkte  der  Kugel- 
linse auftretende  kleine  Sonnenbild  den  ganzen  Tag  über  auf  denselben  fällt.  So 
lange  die  Sonne  scheint,  schwärzt  das  Sonnenbildchen  auf  seinem  Wege  den  Papier- 
streifen längs  seiner  Mittellinie,  welche  in  Stundenmarken  eingeteilt  ist.  Derart  kann 
man  bequem  die  Dauer  des  Sonnenscheins  dem  Papierstreifen  entnehmen.  (Sonnen- 
schein-Autograph, auch  Heliograph  Campbell  Stokes.) 

Die  Dauer  des  Sonnenscheins  steht  in  keinem  ganz  einfachen  Verhältnis  zum  Grad  der  Be- 
wölkung, weil  die  Wahrscheinlichkeit  eines  bestimmten  Grades  der  geschätzten  Bewölkung  nicht 
für  alle  Teile  des  Himmels  die  gleiche  ist,  ferner  die  Schützung  der  Bewölkung  nur  zu  wenigen 
Tageszeiten  (meist  nur  morgens,  nachmittags  und  abends)  vorgenommen  wird,  während  die  Re- 
gistrierung den  ganzen  Tag  umfasst. 

Von  manchen  Orten  liegen  nur  Angaben  vor  über  die  mittlere  Zahl  der  heiteren,  wol- 
kigen und  ganz  trtiben  Tage  (z.  B.  von  dem  spanischen  Beobachtungsnetz).  Es  ist  schon  vielfach 
versucht  worden,  aus  diesen  Angaben  auch  auf  die  mittlere  Bewölkung  zu  schliessen,  d.  i.  eine 
Gleichung  aufzustellen,  welche  aus  der  mittleren  Zahl  der  klaren  und  der  trüben  Tage  die  mitt- 
lere Bewölkung  zu  berechnen  gestattet.  Kremser  findet,  dass,  wenn  die  Zahl  der  klaren  Tage 
mit  k,  die  der  trüben  mit  t  und  mit  n  die  Zahl  der  Tage  überhaupt  bezeichnet  wird,  die  mittlere 
Bewölkung  dieser  n  Tage  nach  der  Skala  0 — 10  sehr  nahe  gegeben  ist  durch  die  Gleichung: 

l jf 

Mittlere  Bewölkung  -  51  -f-  50 • 

Diese  Relation  ist  aus  l^eobachtungen  in  Mittel-  und  Nordeuropa  abgeleitet.  Für  Russ- 
land stimmen  die  Eonstanten  50  und  52  besser.  Für  Tiflis  fand  Kassner  die  Konstanten  50  und 
55.     Grossmanu  stellte  die  Relation  auf    (D.  Met.  Z.  1884.) 

53  +  45  i^. 
'  n 

i.  Der  tägliche  und  jährliche  Gang  der  Bewölkung.  Über  den  täg- 
lichen Gang  der  Bewölkung  liegen  verhältnismässig  wenige  Beobachtungsergebnisse 
vor,  da  dieselben  nur  auf  Grund  von  Augenbeobachtungen  erhalten  werden  können 
Der  tägliche  Gang  der  Bewölkung  nimmt  an  den  meisten  Orten  einen  wenig  einfachen 
Verlauf.  Die  verschiedenen  Wolkenformen  haben  eine  verschiedene  tägliche  Periode, 
woraus  ein  komplizierter  täglicher  Gang  des  Grades  der  Himmelsbedeckung  resultiert. 
Doch  sind  gewisse  einfache  Charakterzüge  fast  überall  wiederzufinden.  ^) 


1)  Liznar,  Über  den  täglichen  Gang  der  Bewölkung.  Met.  Z.  1885.  S.  241.  Man  sehe 
namentlich  die  Tabellen  S.  246 — 248.  Schönrock,  Die  Bewölkung  des  russischen  Kelches.  S.  60 
bis  73.  Kassner,  Untersuchungen  über  die  Bewölkungsverhältnisse  von  Tiflis.  Archiv  der 
Deutschen  Seewarte.     XXI.  1898.     Enthält  für  alle  auf  die   Bewölkung  bezüglichen  Probleme  be- 
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Die  Bodennebel,  Hochnebel,  Stratuswolken  bilden  sich  namentlich  in  den  Nacht- 
nnd  Morgenstnnden,  während  die  Cumnluswolken  und  die  ans  ihnen  entspring^enden 
verwandten  Wolkenformen  als  Gebilde  der  aufsteigenden  Bewegung  der  Luft  am 
häufigsten  in  den  Mittags-  und  Nachmittagsstunden  auftreten.  Daraus  ergiebt  sich 
eine  Tendenz  zu  einem  Maximum  der  Himmelsbedeckung  am  Morgen  und  am  Nach- 
mittage. Im  Jahreslaufe  wird  das  Morgen-  oder  Vormittagsmaximum  namentlich  in 
der  kälteren  Jahreszeit,  das  Mittags-  und  Nachmittagsmaximum  in  der  wärmeren 
Jahreshälfte  vorherrschen,  vielfach  aber  werden  beide  zugleich  anzutreffen  sein.  So 
lange  die  Sonne  nicht  kräftig  auf  den  Boden  einwirken  kann,  wird  sie  auf  die, etwa 
vorhandenen  Schichtwolken  auflösend  wirken,  woraus  sich  eine  Tendenz  zu  einem 
Minimum  der  Bewölkung  in  den  späteren  Vormittagsstunden  ergiebt,  namentlich  in 
der  kühleren  Jahreshälfte.  Im  weiteren  Verlaufe  aber  wird  die  nun  folgende  stär- 
kere Erwärmung  des  Bodens  aufsteigende  Luftbewegungen  begünstigen  und  damit 
die  Bildung  einer  neuen  Wolkendecke.  Die  herabsinkende  Luftbewegung  am  Abend 
und  in  der  Nacht  löst  die  Wolken  auf,  so  dass  ein  Hauptminimum  der  Be- 
wölkung am  Abende  fast  überall  anzutreffen  ist.  Nur  an  wenigen  Orten 
ist  zu  gewissen  Jahreszeiten  ein  Maximum  der  Bewölkung  am  Abende  anzutreffen 
wahrscheinlich  das  Ergebnis  der  Wärmeausstrahlung  bei  sehr  feuchter  Luft  in  den 
höheren  Schichten  der  Atmosphäre.  ^) 

Einige  Beispiele  für  den  beobachteten  täglichen  Gang  der  Bewölkung  in  ver- 
schiedenen Klimagebieten  mögen  hier  folgen. 

Täglicher  Gang  der  Bewölkung  in  Abweichungen  von  Mittelwert. 

(Skala  0—10.) 
Mitt.  2  4  6  8  10      Mittg.        2  4  6  8  10  Mittel 

Paris.     Dezember  und  Januar. 
—0.32    —0.1       0.02       0.14       0.24       0.34      0.23       0.23       0.06  —0.18  —0.38  — 0.43*        6.99 

Paris.     Mai  und  Juni. 
—1.05  —0.79  —0.67       0.00      0.19      0.56       1.02       1.06      0.83       0.30  —0.45  —1.09*        5.39 

Wien.     Jahr. 
_0.50 —0.32  —0.02      0.27       0.34      0.22      0.10*    0.25      0.24      0.08  ^0.28  —0.51*       5.66 

Auf  Berggipfeln  tritt  die  geringste  Bewölkung  in  den  Nacht-  und  Morgenstunden 
ein,  die  grösste  in  den  Nachmittagsstunden,  am  stärksten  ist  dieser  tägliche  Gang 
im  Sommerhalbjahr  zu  beobachten  und  in  wärmeren  Klimaten. 

Auf  dem  Nordatlantischen  Ozean  zwischen  30°  und  45*^  nördl.  Br.  tritt  das  Maximum  der 
Bewölkung  am  Morgen  um  8'*  ein,  das  Minimum  abends  um  8*'  oder  später.  Die  Amplitude  ist 
gering  (0.4).  Auf  dem  offenen  Südatlantischen  Ozean  (20 — 25  ^^  südl.  Br.)  sind  in  allen  Monaten 
zwei  Maxima  vorhanden,  morgens  zwischen  [6 ''  iund  8  '*  und  nachmittags  zwischen  2  *>  und 
4''  (im  Sommer  das  Hauptmaximum),  die  kleinste  Bewölkung  tritt  abends  und  nachts  ein.  Buch  an 
hat  die  zweistündigen  Beobachtungen  an  Bord  des  Challenger  auf  allen  Meeren  zu  folgenden  Mittel- 
werten vereinigt. 

Täglicher  Gang  der  Bewölkung  auf  den  offenen  Ozeanen. 
Mittn.       2  4  6  8  10         Mittg.        2  4  6  8  10 

5.7        5.9        5.9        6.2         6.2         5.8         5.6*        5.8        5.9        5.7        5.7*        5.7 


merkenswerte    Ergebnisse  und   behandelt    den   jährlichen   und   täglichen  Gang  der  Bewölkung  an 
heiteren  und  trüben  Tagen  gesondert. 

1)  In  Bezug  auf  die  geographische  Verteilung  der  verschiedenen  Typen  des  täglichen  Ganges 
der  Bewölkung  mag  nur  bemerkt  werden,  dass  die  Polargegenden  und  die  hohen  Breiten  mit  den 
Verhältnissen  in  unserem  Winterhalbjahr,  die  niedrigen  Breiten  mit  jenen  unseres  Sommerhalbjahres 
die  meiste  Ähnlichkeit  haben  werden. 
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Der  jährliche  Gang  der  Bewölkung.  Derselbe  verläuft  zumeist  parallel 
mit  dem  jährlichen  Gange  des  Regenfalles,  der  nach  den  Klimagebieten  sehr  ver- 
schieden ist.  Die  Grundzüge  der  Verteilung  der  jährlichen  Regenperioden  werden 
später  in  Betrachtung  gezogen  werden  müssen,  in  Bezng  auf  Detail  muss  auf  die 
Klimatologie  verwiesen  werden.  Es  giebt  aber  einzelne  Gegenden,  wo  die  trockene 
Zeit  die  grösste  Bewölkung  hat,  während  die  regenreiche  Zeit  einen  weniger  kon- 
stant bedeckten  Himmel  hat.  Dies  ist  z.  B.  der  Fall  im  äquatorialen  Westafrika, 
wo  klarer  blauer  Himmel  nur  in  der  Regenzeit  zu  sehen  ist,  während  in  der  Trocken- 
zeit der  Himmel  fast  ständig  bedeckt  bleibt. 

Im  ozeanischen  Klima  der  hohen  Breiten  (I)  hat  der  (ruhige)  Sommer  die  grösste  Bewölkung 
oft  fast  ständige  Trübung  durch  Nebel,  l^nd  nicht  bloss  in  den  £ismeeren,  wo  die  wärmere  Luft 
in  der  Berührung  mit  dem  Eis  ihren  Wasserdampf gehalt  in  Form  dichter  weisser  Bodennebel  aus- 
scheidet, die  meist  schon  vom  Mastkorb  uus  überblickt  werden  können,  sondern  auch  in  den  eis- 
freien Nordmeeren,  wie  auf  den  Faröern  und  auf  der  Bering-Insel  etc.  Die  Eisgrenze  verrät  sich 
stets  durch  dichte  Nebel,  und  der  die  Eisblockade  der  Küsten  (z.  B.  auf  Island,  im  Norden 
und  Nordwesten)  begleitende  kalte  Nebel  wirkt  weiter  landeinwärts  schädlicher  als  das  Eis  selbst. 
Im  Winter  bei  stärkerer  Luftbewegung  ist  die  Himmel sbedeckung  geringer.  Im  streng  kontinen- 
talen Klima,  wie  im  Innern  von  Ostasien  (II)  ist  der  Winter  sehr  heiter  (soweit  nicht  die  Strah- 
lungskälte  Bodennebel  erzeugt),  die  Sommerregenzeit  die  trübe  Zeit.  Die  mittlere  Bewölkung  ist 
gering.  In  der  gemässigten  Zone  (III),  soweit  sie  nicht  streng  kontinental,  ist  zumeist  der  Winter 
die  trübste,  der  Sommer  die  heiterste  Jahreszeit.  Der  Himmel  bleibt  das  ganze  Jahr  mehr  gleich- 
massig  und  stark  bedeckt.  Im  Winter  herrschen  niedrige  Schichtwolken  und  Nebel  vor,  die  tage- 
lang ununterbrochen  den  Himmel  bedecken,  im  Sommerhalbjahr,  gegen  Ausgang  des  Sommers 
August  und  September  (örtlich  noch  Oktober),  ist  der  Himmel  am  heitersten  bei  gemischter  Be- 
wölkung. Im  Winter  lagern  die  Wolken  meist  so  niedrig,  dass  die  höheren  Berge  davon  frei 
bleiben  und  heiteren  Himmel  haben.  Deshalb  ist  der  jährliche  Gang  der  Bewölkung  daselbst 
nahezu  der  entgegengesetzte  von  jenem  in  der  Niederung;  der  Winter  ist  die  heiterste  Jahreszeit, 
der  Frühsommer  die  trübste  (IV).     Die   subtropischen  Zonen   (V)  zeichnen  sich  überhaupt    durch 

Einige  typische  Beispiele  für  den  jährlichen  Gang  der  Bewölkung. 

Mittel  von  mehreren  Stationen,  die  Zahl  derselben  eingeklammert. 
Jan.      Febr.      März     April      Mai      Juni      Juli    Aug.      Sept.      Okt.      Nov.      Dez.  Jahr 

l.  Hohe  Breite.     Ozeanisches  Klima.     70  <>  N.   (7.) 
7.1         6.9  6.4«      7.0        7.7        8.3        8^      8.2         8.0         8.0        6.8        6.6*  7.5 

II.  Hohe  Breite.     Kontinentales  Ostasien.     56';«®  N.,  115°  E.   (10.) 

3.1*       3-4  3.9        4.7        5.7        5.6        6.2      6.0         5.5         5.4        4.8        4.2  4.9 

lU.  Ciemässigte  Zone.     Mitteleuropa,  Ungarische  Niederung.     47®  X.     (Nach  Hegyfoky.) 

6.5         5.9  5.7        5.6        5.4        5.3        4.4      4.2*       4.6         5.8        6.6        6.9  5.6 

rV.  Gemässigte  Zone.     Mitteleuropa,  Alpengipfel  2600  m,     47  °  N.     (7.) 
5.0*       5.3  6.0        6.5        7.0        6.7        6.1      5.8         6.0         6.0        5.5        5.1*  5.9 

V.  Subtropische  Zone.     Östliches  Mittelmeer.     33.8®  N.   (10.) 
4.9        4.6  3.8        3.7        2.8        1.3        1.1*    1.3         1.8         2.5        4.0        4.7  3.0 

VI.  Tropen.     Monsunklima,  Bengalen.     23.5®  N.   (5.) 
1.9         1.8*        2.6        3.0        4.5        7.5        8.5      8.4         7.5         4.3        2.5        1.8  4.5 

VII.  Äquatoriales  Klima.     Westafrika  (Kamerun,  Gabun).     3®  N. 
5.4*       6.3  7.0        7.2        7.4        7.7        8.9      8.6         8.4         8.0        7.4        6.6  7.4 

sehr  geringe  Bewölkung  namentlich  im  Sommer  aus,  der  häufig  fast  wolkenlos  bleibt,  der 
Winter  hat  die  grösste  Himmelsbedeckung.  Wo  aber,  wie  an  den  Ostküsten  der  Kontinente,  die 
subtropischen  Breiten  Monsunwinde  und  Regen  haben,  stimmt  der  jährliche  Gang  der  Bewölkung 
mit  jenen  in  den  Tropen  überein,  wo  die  grösste  Bewölkung  zur  Zeit  des  höchsten  Sonnenstandes 
eintritt,  während  des  niedrigsten  Sonnenstandes  aber  dt-r  Himmel  fast  ständig  wolkenlos  bleibt 
(VI).  Die  Gegensätze  in  der  Hiramelsbedeckung  während  der  Trockenzeit  und  während  der  Regen- 
zeit sind  sehr  gross,  wie  sie  sonst  nirgend  anderswo  angetroffen  werden. 
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Im  äquatorialen  Ellima  endlich  (VU)  ist  der  Himmel  das  ganze  Jahr  hindurch  ständig  und 
stark  bedeckt,  die  mittlere  Bewölkung  ist  deshalb  sehr  gross  (wie  in  hohen  Breiten);  sie  beträgt 
7  bis  8  Zehnteile.  Die  relativ  geringe  jährliche  Periode  ist  örtlich  recht  verschieden,  in  Batavia 
und  ganz  Nordaustralien  z.  B.  gerade  entgegengesetzt  jener  in  unserem  Beispiele. 

2.  Verteilung  [der  mittleren  Bewölkung  auf  [der  Erdoberfläche. 
Hier  kann  nur  ein  ganz  allgemeiner  Überblick  gegeben  werden,  in  Bezug  auf  weiteres 
muss  auf  die  Klimatologie  verwiesen  werden. 

Die  Bedeckung  des  Himmels  mit  Wolken  ist  am  grössten  über  den  Meeren 
und  in  den  Küstengegenden  hoher  Breiten,  sie  nimmt  nach  dem  Äquator  hin  ab  und 
erreicht  in  mittleren  Breiten  etwa  um  den  30^  nördl.  und  südl.  Breite  herum  ein 
Minimum,  hierauf  nimmt  sie  wieder  zu,  und  der  Äquatorialgürtel  hat  wieder  eine 
beiläufig  ebenso  grosse  Bewölkung  wie  die  Circumpolarregion  (Meere  und  Küsten). 
Diese  Verteilung  der  Bewölkung  nach  Zonen  wird  in  erster  Linie  bedingt  durch  die 
allgemeine  atmosphärische  Zirkulation,  durch  die  aufsteigende  Bewegung  der  Luft  in 
der  Äquatorialregion  und  die  herabsinkenden  Bewegung  derselben  an  den  Grenzen 
des  Tropengürtels.  In  den  höheren  Breiten  verlieren  die  mehr  oder  minder  gegen 
die  Pole  hin  gerichteten  Luftströmungen  ihren  Wasserdampfgehalt  durch  allmähliche 
Abkühlung.  Dadurch  entsteht  häufige  Bewölkung.  In  den  höchsten  Breiten  ist 
wegen  des  schon  sehr  geringen  Wasserdampfgehaltes  der  Luft  die  Bewölkung  wenig 
dicht  und  meist  auf  die  untersten  Schichten  beschränkt.  S.  Arrhenius  hat  haupt- 
sächlich nach  der  Erdkarte  der  mittleren  Bewölkung  von  Teisserenc  de  Bort  für 
die  Breitegrade  folgende  mittlere  Bewölkung  berechnet: 

70  N.     60         50         40         30         20         10        Äqu.         10         20         30         40         50         60  S. 

Mittlere  Bewölkung  (Prozente). 
59  61         48         49         42         40*       50  58  57         48         46*       56         66         75 

Teisserenc  de  Bort  hat  die  mittlere  Bewölkung  der  ganzen  Erdoberfläche 
durch  Konstruktion  von  Linien  gleicher  Bewölkung  (Isonephen)  zur  Darstellung 
gebracht. 

Auf  der  Karte  der  Isonephen  des  Jahres  sieht  man,  so  unregelmässig,  durch  die  Verteilung 
der  Festländer  beeinflusst,  die  Linien  auch  verlaufen,  die  Zonen  kleinster  Bewölkung  um  30^ 
nördl.  Br.  und  30**  südl.  Br.  herum  sehr  deutlich  hervortreten,  sowie  Gebiete  grösster  Bewölkung 
in  der  Umgebung  des  Äquators  und  in  hohen  Breiten.  Die  kleinste  Bewölkung  haben  die  Passat- 
zonen, namentlich  aber  das  Innere  der.lif^^iente,  soweit  dasselbe  der  tropischen  Zone  angehört, 
wo  in  den  Wüstengebieten  die  mittlere  Bewölkung  auf  und  unter  2  herabsinkt;  während  die  hohen 
Breiten  über  den  Ozeanen  eine  Bewölkung  bis  7  und  darüber  aufweisen.  Im  Winter  steigt  sie 
daselbst  sogar  auf  8  und  darüber. 

Das  russische  Keich  hat  auf  seinem  Gebiete  die  grössten  Gegensätze  aufzuweisen,  im 
Winter  eine  Bewölkung  von  8  Zehnteilen  an  der  Ostsee  und  am  Weissen  Meer,  dagegen  gleich- 
zeitig nur  3  in  NE- Asien  und  2  in  der  Mongolei.  Im  Sommer  hat  die  Gegend  von  Nowaja 
Semlja  eine  Bew^ölkung  von  7.5,  während  West-Turkestan  nur  1.0  hat. 

3.  Die  Zahl  der  heiteren  und  trüben  Tage,  Häufigkeit  der  ver- 
schiedeneu Bewölkungsgrade.  Zur  Charakterisierung  der  Bewölkungsverhfilt- 
nisse  des  Himmels  an  einem  Orte  reicht  die  Angabe  des  mittleren  Bewölkungsgrades 
keineswegs  aus,  dieselbe  bedarf  einer  Ergänzung  durch  die  Angabe  der  Häufigkeits- 
zahlen der  verschiedenen  Bewölkungsgrade.  Die  Zahlen,  welche  die  mittlere  Bewöl- 
kung ausdrücken,  gehen  nicht  parallel  mit  den  entsprechenden  Zahlen  der  Häufigkeit 
derselben.  Während  bei  den  übrigen  meteorologischen  Elementen  die  Mittelwerte 
derselben  für  einen  gewissen  Zeitabschnitt  mehr  oder  weniger  auch  den  häufigsten 
Werten  während  derselben  entsprechen  oder  denselben  nahe  kommen,  ist  dies  bei  den 
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Bewölknngsgraden  zameist  nicht  der  Fall.  Die  mittlere  Bewölkung  eines  Zeitabschnittes 
kann  während  desselben  sehr  selten  beobachtet  werden,  während  umgekehrt  die  Extreme 
0  oder  10  (ganz  heiter,  ganz  bedeckt)  am  häufigsten,  ja  zuweilen  fast  ausschliesslich 
notiert  sind.  Die  mittlere  Bewölkung  entspricht  zwar  auch  dann  noch  ihrem  nächsten 
Zweck  als  kürzester  Ausdruck  der  Bewölkungsverhältnisse ,  sie  unterdrückt  aber 
wesentliche  Eigentümlichkeiten  derselben,  bedarf  also  dringend  einer  Ergänzung  durch 
die  Häufigkeitszahlen. 

Es  ist  wohl  allgemein  bekannt,  dass  bei  uns  im  Winter  die  ganz  heiteren  Tage 
sowie  die  ganz  bedeckten  Tage  die  weitaus  vorherrschenden  sind,  die  gemischten, 
wolkigen  Tage  seltener  vorkommen;  im  Sommer  verhält  es  sich  umgekehrt.  In  den 
Monatsmitteln  der  Bewölkung  ist  das  nicht  mehr  zu  erkennen. 

Zu  Pawlowsk  wie  zu  Breslau  z.  B.  entfallen  auf  die  Bewölkungsgrade  0  und  l 
(ganz  heiter)  ca.  20 o/o  aller  Beobachtungen,  auf  9  und  10  (ganz  trüb)  54^/0,  hin- 
gegen auf  die  mittleren  Stufen  4 — 6  nur  S^/o,  obgleich  die  mittlere  Bewölkung  6.6 
ist,  also  fast  diesen  seltenen  Bewölkungsgraden  angehört.  Die  extremen  Stufen 
machen  hier  74^/0  aller  Beobachtungen  aus. 

In  den  mittleren  Breiten  und  nahe  dem  Äquator  werden  die  extremen  Stufen 
seltener,  und  über  dem  Ozean  gelangen  sogar  die  mittleren  zur  Vorherrschaft.  Diese 
interessanten  Verhältnisse  entziehen  sich  ganz  unserer  Kenntnis,  so  lange  wir  die 
Bewölkung  nur  auf  Grund  der  Mittelwerte  beurteilen. 

Als  Norm  für  die  Zählung  der  heiteren  und  trüben  Tage  (oder  Stunden)  nimmt 
man  gewöhnlich  an,  dass  die  Bewölkungsgrade  0  und  1  für  heiter,  9  und  10  für 
trüb   zu   gelten    haben;    was    zwischen  liegt,   wird  als   gemischte    oder    gebrochene 

Tage  gezählt. 

Die  Angaben  der  Bewölkungs Verhältnisse  verschiedener  Orte  nach  der  Zahl  der  heiteren, 
trüben  und  gemischten  (gebrochenen)  Tage  liefern  sehr  charakteristische  Unterschiede,  die  hier 
nur  angedeutet  werden  können.  In  Nord-  und  Mitteleuropa  überwiegen  die  gebrocheneu  und 
trüben  Tage,  erstere  zumeist  in  der  wärmeren  Jahreszeit,  letztere  in  der  kalten.  Im  Mittelmeer- 
gebiet überwiegen  die  gebrochenen  und  ganz  heiteren  Tage,  ganz  bedeckte  fehlen  vielfach  ganz. 
In  Westsibirien  überwiegen  die  bedeckten  Tage  im  Winter,  während  sie  gleichzeitig  in  Ostsibirien 
am  seltensten  auftreten  und  die  heiteren  Tage  namentlich  im  Januar  und  Februar  vorherrschen. 
In  den  Tropen  überwiegen  die  gemischten  Tage  zu  allen  Jahres-  und  Tageszeiten;  ebenso  über  den 
Ozeanen,  wo  die  gebrochenen  Tage  viel  häufig^  sind  als  unter  gleichen  Breiten  auf  dem  Festlande. 
Die  Bewölkung  10  ist  auf  dem  Ozean  in  den  ersten  Stunden  nach  Mittasr  am  seltensten,  nach 
Mittemacht  am  häufigsten. 

B.  Die  Dauer  des  Sonnenscheins. 

In  neuerer  Zeit  hat  man  einfache  Apparate  ersonnen,  um  die  Dauer  des  Sonnen- 
scheins zu  registrieren.  Der  am  meisten  benutzte  „Heliograph"  ist  der  von  Campell- 
Stokes,  der  früher  schon  kurz  beschrieben  worden  ist,  ausserdem  haben  Jordan 
(und  Maurer)  photographisch  registrierende  Apparate  angegeben. 

Man  giebt  die  Dauer  des  Sonnenscheins  zumeist  an  durch  die  Zahl  der  Stunden 
Sonnenscheins  (im  Monat  und  Jahr)  und  zugleich  noch  in  Prozenten  der  möglichen 
Dauer  (der  Tageslänge),  was  für  viele  Zwecke  sehr  nützlich  ist^  oder  man  dividiert 
die  Summe  der  Sonnenscheinstunden  durch  die  entsprechende  Zahl  der  Tage,  so 
dass  man  den  durchschnittlichen  Betrag  der  täglichen  Sonnenscheindauer  in  Stunden 
erfährt,  was  einen  kurzen  übersichtlichen  Ausdruck  dieses  wichtigen  meteorologischen 
Elementes  ergiebt.     Für  die  Darstellung  des  täglichen  Ganges  der  Dauer  des  Sonnen- 
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Scheins  in  den  einzelnen  Monaten  eignet  sich  aber  wohl   am  besten  die  Angabe  der 
direkt  registrierten  Sonnenscheinstunden  während  der  Dauer  der  Periode  (Monat). 

Von  den  Ergebnissen  der  Begistrierung  des  Sonnenscheins  kann  hier  nur  we- 
niges mitgeteilt  werden,  da  Sonnenscheindauer  und  Bewölkung,  wie  früher  bemerkt, 
so  nahe  parallel  gehen,  dass  ein  näheres  Eintreten  auf  die  geographische  Verteilung 
und  den  Gang  des  ersteren  Elements  fast  eine  Wiederholung  des  im  vorausgehenden 
Abschnitte  enthaltenen  sein  würde. 

Die  Jahressummen  der  Dauer  des  Sonnenscheins  in  Europa  schwanken  (soweit  die  Beobach- 
tungen reichen)  zwischen  1150  Stunden  im  nördlichen  Schottland  und  über  2900  Stunden  zu 
Madrid.  Dieser  grosse  Unterschied  ist  sowohl  ein  Effekt  des  Grades  der  Bewölkung  als  auch  der 
geographischen  Breite.  Wir  eliminieren  den  letzteren  Einfluss,  wenn  wir  die  Dauer  in  Prozenten 
der  möglichen  Dauer  ausdrücken.  Dann  werden  die  obigen  Extreme  26  und  66  Proz.  Die  Orkney- 
Inseln  erhalten  nur  74  der  möglichen  Bestrahlung,  Madrid  aber  nahe  0.7,  die  britischen  Inseln 
erhalten  30  Proz.,  Deutschland  38,  Italien  52  Proz.  (alles  Durchschnittszahlen).  In  den  regen 
armen,  heiteren,  subtropischen  Breiten  steigt  dies  Verhältnis  noch  höher,  so  zu  Kimberley  in  Süd- 
afrika auf  74  Proz.,  also  auf  '/4  der  möglichen  Dauer  (die  Registrierung  giebt  3258  Stunden),  im 
Juli  werden  sogar  85  Proz.  erreicht.  In  den  Tropen  nimmt  die  relative  Dauer  wieder  ab,  nament- 
lich am  Äquator  (Batavia  54  Proz.). 

Auch  mit  zunehmender  Höhe  nimmt  die  Sonnenscheindauer  meist  ab.  Auf  dem  Gipfel 
des  Ben  Nevis  in  Schottland  werden  nur  16  Proz.  registriert,  auf  dem  Sonnblick  34  Proz.  (gegen 
mehr  als  40  Proz.  in  der  Niederung),  üochthäler  dagegen  (Davos,  Arosa  in  der  Schweiz)  können 
mehr  Sonnenschein  haben  als  die  Niederung,  weil  die  Ilerbst-  und  Wint<»rnebel  fehlen. 

Grosse  Städte  zeigen  eine  auffallende  Verminderung  des  Sonnenscheins  durch  Rauch  und 
Nebelbildung.  So  hat  London  (City)  nur  23  Proz.  gegen  31  Proz.  zu  Kew;  Hamburg  28  Proz., 
während  die  Umgebung  wohl  35  Proz.  hat.  Der  Unterschied  beträgt  ca.  7 — 8  Proz.  und  erreicht 
im  Winter  den  grössten  Betrag. 

Drücken  wir  die  Dauer  des  Sonnenscheins  aus  durch  die  Anzahl  der  Stunden  Sonnenschein, 
die  im  Mittel  auf  einen  Tag  entfällt,  so  erhalten  wir  für  die  vorhin  erwähnten  Ort«:  Ben  Nevis 
2.0,  Orkney-Inseln  3.1,  Sonnblick  4.4  (Kremsmünbter  und  Klagenfurt  dagegen  5.0),  London  (City) 
2.8  gegen  Kew  3.8,  Hamburg  3.4  (Umgebung  4.5),  Madrid  8.0,  Kimberley  8.9.  Die  sonnigsten  Orte 
haben  also  etwa  9  Stunden  täglich  Sonnenschein  durchschnittlich  das  ganze  Jahr  hindurch ;  an  den 
sonnenlosesten  Orten  sinkt   dieser  Betrag  wohl  auf  ein  Fünftel  davon  herab. 

1.  Die  jährliche  Periode  der  Dauer  des  Sonnenscheins  geht  natürlich  nahezu 
parallel  mit  der  jährlichen  Periode  der  Bewölkung.  *)  Hervorhebung  verdient  dabei 
die  auffallende  Begünstigung,  deren  sich  die  hochgelegenen  Orte  im  Winter  in  Bezug 
auf  den  Sonnenschein  erfreuen;  ihre  Lage  oberhalb  des  niedrigen  Wintergewölkes  der 
mittleren  Breiten  tritt  in  den  Zahlen  der  mittleren  Sonnenscheindauer  noch  viel  stärker 
hervor  als  in  jener  der  mittleren  Bewölkung. 

Im  Dezember  haben  Süntis  (2500  m)  und  Sonnblick  (3100  m)  durchschnittlich  mehr  Sonnen- 
schein als  Madrid:  Säntis  130,  Sonnblick  129,  Madrid  nur  121  Stunden  (Pola  96).  Die  Dauer 
des  Sonnenscheins  in  Prozenten  der  möglichen  Dauer  beträgt  im  Winter  auf  dem  Sonnblick 
46  Proz.,  auf  dem  Säntis  43  Proz.,  auf  dem  Obir  41  Proz.,  dagegen  zu  Wien  nur  25  Proz.,  in 
Zürich  23  Proz.,  zu  Klagenfurt  29  Proz.  Im  Sommer  allerdings  kehrt  sich  das  Verhältnis  um: 
Sonnblick  30  Proz.,  Säntis  35  Proz.,  Obir  38  Proz.,  dagegen  Wien  53  Proz.,  Zürich  52  Proz.  Die 
inneren  Hochthäler  der  Alpen  nehmen  im  Winter  an  der  Begünstigung  teil,  haben  aber  zugleich 
im  Sommer  mehr  Sonnenschein  als  die  Berggipfel,  sie  erhalten  daher  auch  im  Jahresmittel  etwas 

1 )  In  unseren  Klimaten  wenigstens  besteht  eine  recht  einfache  Beziehung  zwischen  den  mitt- 
leren Bewölkungszahlen  und  der  möglichen  Dauer  des  Sonnenscheins  in  Prozenten.  Zieht  man 
letztere  von  100  ab,  so  erhält  man  genähert  die  mittlere  Bewölkung  (und  umgekehrt),  z.  B.  Wien 
(1894,08)  Winter:  Sonnenscheindauer  23  Proz.,  ab  von  100  =  77,  mittlere  Bewölkung  74  Proz«; 
Juli  57  Proz.,  100  —  57  —  43,  Bewölkung  48,  August  55,  100  —  55—45,  Bewölkung  45,  Jahr 
41   Proz.,  Differenz  gegen  100,  59,  die  mittlere  Bewölkung  beträgt  61. 
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mehr  Sonne  als  die  Niederung.  So  hat  z.  B.  Davos  1814  Stunden  Sonnenschein  im  Jahr,  Arosa 
(1835  m)  1873  Stunden,  während  die  niedere  Nordschweiz  (Basel,  Zürich,  Schaffhausen)  nur  1743 
Standen  Sonnenschein  hat. 

2.  Der  tägliche  Gang  des  Sonnenscheins  beansprucht  eine  speziellere 
Beachtung;  sowohl  an  sich  als  selbständiges  meteorologisches  Element,  als  auch  wegen 
des  Mangels  einer  kontinuierlichen  Registrierung  der  Bewölkung.  Der  tägliche  Gang 
der  Insolation  ist  wichtig,  weil  eine  ganze  Reihe  meteorologischer  Erscheinungen 
von  demselben  abhängen. 

Die  folgende  kleine  Tabelle  erläutert  die  hauptsächlichsten  Erscheinungen  im 
täglichen  Gange  der  Insolation.  Die  Zahlen  derselben  geben  an,  wie  viel  Stunden 
vollen  Sonnenscheins  während  eines  Monats  einem  jeden  Stundenintervall  zwischen 
6^  morgens  und  6^  abends  zukommt.*)  Mit  anderen  Worten,  die  Zahlen  geben  an, 
an  wie  vielen  Tagen  im  Monate  durchschnittlich  in  dem  betreffenden  Stundenintervall 
die  Sonne  voll  ausscheint. 

Der  Übersichtlichkeit  halber  beschränkt  sich  die  Tabelle  auf  Angabe  der  Inso- 
lationsdauer in  den  drei  Monaten  mit  dem  tiefsten  und  mit  dem  höchsten  Sonnen- 
stande, sowie  im  ganzen  Jahre,  alle  Zahlen  auf  einen  mittleren  Monat  reduziert. 

Häufigkeit  (Stunden)  des  Sonnenscheins  zu  den  verschiedenen  Tageszeiten. 
(Mittlere  Zahl  der  Stunden  Sonnenschein  während  eines  Monates.) 


Tageszeit 

Mitteleuropa 

(Niederung) 

5  Orte«) 

Mitteleuropa 

(Berggipfel)  3) 

2550  m 

Tropen 
San  Jos^,  Cos 

2  trockne!  2  nasse 
Monate 

tarica 

Tageszeit 

Nov.       Mai 

bis     ^    bis 

Februar    Juli 

0.0         15.1 

Jahr 
6.3 

Nov. 

bis 

Februar 

0.1 

Mai 
bis 
Juli 

11.7 

Jahr 

5.4 

Januar     Juni 
Februar'    Juli 

Jahr 

6—7 

10.0 

7.6  !      8.6 

6—7 

7—8 

0.3         16.6 

9.0 

4.4 

13.9 

10.4 

22.6 

14.7  1     19.1 

7—8 

8—9 

2.5          17.9 

11.7 

5.4 

U.2 

13.5 

21.8 

16.8      20.4 

8—9 

9—10 

5.1          19.0 

13.5 

14.1 

14.0 

14.4 

21.7 

16.0       19.2 

9—10 

10-11 

6.8        19.5 

15.0 

15.4 

13.2 

14.5 

21.2 

15.0       18.1 

10—11 

1 1— Mittas? 

8.0 

19.3 

15.7 

15.9 

11.4 

13.9 

20.7* 

10.5       15.9 

11 -Mittag 

Mittag— 1 

8.8 

19.0 

15.9 

15.7 

10.9 

13.5 

20.8 

8.6 

14.8 

Mittag— 1 

1—2 

9.0 

18.8 

15.8 

15.4 

10.9 

13.1 

21.2 

8.3 

14.4 

1—2 

2—3 

8.2 

18.3 

15.3 

14.3 

9.9 

12.2 

20.8 

6.7 

12.8  1 

2—3 

3—4 

5.2 

17.5 

13.8 

11.5 

9.2 

11.0 

19.4 

4.0  .     10.0  1 

3—4 

4—5 

0.6 

16.3 

10.3 

4.8 

9.0 

8.1 

14.5 

2.2  1       6.7 

4—5 

5—6 

0.0 

14.5 

6.7 

0.0 

8.5 

4.8 

3.5 

0.6  ;       1.8 

5—6 

Vormittag 

22.7 

107.4 

71.2 

55.3 

78.4 

72.1 

118.0 

80.6  '  101.3 

Vormittag 

31.8 

104.4 

77.8 

61.7 

58.4 

62.7 

100.2 

30.4  :     60.5 

Nachmittag 

im  Monat 

54.5 

211.8 

149.0 

117.0 

136.8 

134.8 

218.2 

111.0 

i 

161.8 

im  Monat 

1)  Die  früheren  und  späteren  Stunden  im  Sommer  und  Jahr  sind  hier  weggelassen,  der 
Veigleichbarkeit  der  Zahlen  wegen.  Sie  haben  auch  weniger  Redeutung.  Es  ist  bekannt,  dass  die 
meisten  Sonnenschein-Autographen  ihren  Dienst  versagen,  wenn  die  Sonne  dem  Horizont  nahe  ist, 
ausserdem  wirken  ganz  lokale  Verhältnisse  in  gleichem  Sinne  störend  in  der  Nähe  von  Sonnenauf- 
und  -Untergang.  Am  Morgen  ist  der  lokale  Unterschied  am  grössten,  was  wohl  erklärlich.  Dazu 
käme  überall  noch  der  Ausfall,  der  durch  den  Mangel  an  Empfindlichkeit  der  Autographen  ent- 
steht und  der  an  ganz  heiteren  Tagen  auf  je  1  Stunde  veranschlagt  werden  darf. 

2)  Zürich,  Kremsmünster,  Wien,  Elagenfurt,  Lugano:  letzteres  im  Winter  nur  mit  halbem 
Gewicht  in  Rechnung  gestellt. 

3)  Sonnblick,  Säntis,  Obir. 
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Die  Zahlen  für  Mitteleuropa  dürfen  mehr  oder  weniger  als  für  die  mittlere  gemässigte  Zone 
geltend  angesehen  werden.  Sie  zeigen,  dass  das  Maximum  der  täglichen  Insolation  im  Winter 
ganz  entschieden  auf  den  Nachmittag  fällt,  auf  1 — 2^,  im  Jahresmittel  auch  noch  auf  Mittag  bis 
1  ^f  der  Nachmittag  hat  etwas  mehr  Stunden  Sonnenschein  als  der  Vormittag.  Diese  Sätze  gelten 
in  noch  höherem  Grade  für  etwas  höhere  Breiten  und  für  küstennahe  Orte.  An  diesen  rückt  das 
Maximum  der  Insolation  am  meisten  auf  den  Nachmittag  hinüber  und  letzterer  hat  mehr  Sonnen- 
schein als  der  Vormittag.  Offenbar  ist  die  grössere  nebelige  und  wolkige  Trübung  der  Luft  am 
Vormittag  die  Ursache  davon;  die  Sonne  muss  erst  den  nächtlich  kondensierten  Wasserdampf 
wieder  auflösen,  um  zu  voller  Wirkung  zu  kommen.  Die  Zahlen  für  den  Winter  sprechen  deut- 
lich dafür.  Im  Sommerhalbjahr  verhält  es  sich  umgekehrt.  Das  Maximum  der  Insolation  fällt 
schon  auf  den  Vormittag  von  10 — 11''  etwa,  indem  die  Sonne  sich  selbst  durch  die  Wolkenbildung 
der  aufsteigenden  Luftbewegung,  die  sie  veranlasst,  ein  Hindernis  schafft,  am  Nachmittage  voll 
auszuscheinen.  Der  Vormittag  hat  deshalb  meist  etwas  mehr  Sonnenscheinstunden  als  der  Nach- 
mittag, besonders  in  niedrigeren  Breiten.  Vom  Norden  und  den  Küstengegenden  gilt  dies  weniger 
als  für  das  Inland  und  niedrigere  Breiten. 

An  vielen  Orten  kann  man  in  einem  oder  mehreren  Sommermonaten  eine  Abnahme  der  In- 
solation gerade  um  Mittag  beobachten,  worauf  dann  nach  Mittag  wieder  eine  Zunahme  folgt,  so 
dass  zwei  Maxima  der  Insolation  auftreten,  von  denen  das  vormittägige  meist  das  Hauptmaximum 
ist.  Die  Ursache  liegt  in  einer  grösseren  Trübung  (Kondensation  des  Wasserdampfes)  des  Himmels 
um  Mittag,  für  welche  besonders  die  aktinometrischen  Registrierungen  empfindlich  sind  (s.  S.  37 
und  38).  Dieselbe  wird  hervorgebracht  durch  die  Hebung  und  Abkühlung  der  höheren  Luft- 
schichten infolge  der  Ausdehnung  der  unteren  bei  steigender  Temperatur.  Auch  die  Bewölkung 
zeigt  ein  Maximum  um  diese  Zeit.  Heitere  warme  Sommermonate  zeigen  diese  Doppelperiode  (über- 
haupt das  Vormittagsmaximum)  häufiger  als  kühle  und  trübe. 

Die  Ursache  des  Mangels  an  Sonnenschein  auf  den  Bergen  mittlerer  und  niedriger  Breiten 
in  den  Nachmittagsstunden  der  wärmeren  Jahreshälfte,  der  in  obiger  Tabelle  so  auffallend  hervor- 
tritt, ist  die  aufsteigende  Luftbewegung  und  die  von  derselben  bedingte  Wolkenbildung  um  die 
Berggipfel.     Die  Hoohthäler  nehmen  daran  nur  wenig  teil. 

In  den  Tropen  und  namentlich  in  der  Äquatorialregion  ist  der  tägliche  Gang  der  Insolation 
in  der  Niederung  gleich  jenem  auf  den  Berggipfeln  bei  uns,  namentlich  in  der  Kegenzeit.  Batavia 
hat  das  Maximum  des  Sonnenscheins  vormittags  9 — 10 ''mit  63  Proz.  (der  möglichen  Dauer),  mittags 
bis  1  ••  nur  54  Proz.,  dann  folgt  ein  kleines  sekundäres  Maximum  567*  Proz.  von  2 — 3^'  (Jahresmittel)- 
Port  au  Prince  (Haiti)  hat  im  Jahresmittel  vormittags  4.8,  nachmittags  nur  3.8  Stunden  Sonnenschein, 
in  der  Regenzeit  aber  vormittags  4.93  (00  Proz.),  nachmittags  nur  3.37  Stunden  (40  Proz.)  Sonnen* 
schein.     Das  Maximum   der  Insolation  fällt  das  g^nze  Jahr  auf  den  Vormittag,im  Mittel  auf  10^. 

In  auffallendster  Weise  zei^  sich  das  Überwiegen  der  vormittägigen  Insolation, 
zu  San  Jose  de  Costarica  (9^56'  nördl.  Br.,  1135  m).  namentlich  in  der  Eegenzeit. 

Die  Registrierung  des  Sonnenscheins  ergiebt  auch  die  Zahl  der  sonnenlosen  Tage,  die 
am  häufigsten  im  Winter,  im  Sommer  (die  Polarmeere  ausgenommen)  am  seltensten  sind.  Die 
Zahl  der  sonnenlosen  Tage  beträgt^ im  Jahre: 

Pawlowsk  111,  Kiel  106,  Hamburg  109,  Rostok  92,  Brüssel  64,  Bremen  74,  Magdeburg  77, 
Kassel  84,  Chemnitz  58,  Wien  77,  Zürich  78,  Klagenfurt  86,  Pola  38,  Kimberley  (Südafrika)  5. 
Berggipfel:  Sonnblick  135,  Ben  Nevis  188,  mehr  als  die  Hälfte  aller  Tage. 

Viertes  Kapitel. 

Die  Niederschlagsformen  des  Wasserdampfes  in  der  Atmosphäre 

als  Begen,  Schnee,  Granpel  nnd  Hagel. 
I.  Allgemeines  über  die  flüssigen  und  festen  Niederschläge  und  deren  Entstehung. 

A.  Die  Bildung  des  Regens  und  der  Wassergehalt  der  Wolken. 

Die  gesteigerte  Verdichtung  des  Wasserdampfes  in  den  Wolken  führt  zur  Ent- 
stehung des  Regens  und  des  Schnees;  doch  können  Regen  und  Schnee  auch  ohne 
vorausgehende  Wolkenbildung  fallen. 
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Wenn  der  Wasserdampf  in  der  Atmosphäre  zu  Tropfen  von  solcher  Grösse  kon- 
densiert wird,  dass  dieselben  von  der  Luft  nicht  mehr  getragen  werden  können,  so 
fallen  dieselben  zur"  Erde  nieder  und  bilden  den  Regen.  Zuweilen,  wenngleich 
nur  sehr  selten,  geschieht  dies  ohne  vorausgehende  Wolkenbildung,  es  fällt  Regen 
bei  heiterem  Himmel.  Auch  Schnee  kann  bei  grösserer  Kälte  unter  solchen 
Umständen  fallen,  aber  stets  nur  in  sehr  geringer  Menge,  wie  auch  der  Regen  bei 
heiterem  Himmel  nur  leicht  und  von  kurzer  Dauer  ist.  Es  scheinen  ganz  besondere 
Umstände  im  Spiele  zu  sein,  wenn  der  atmosphärische  Wasserdampf  statt  zuerst  in 
der  Form  feinster  Wolkenteilchen  gleich  in  so  grossen  Tropfen  in  der  Luft  konden- 
siert wird,  dass  dieselben  sogleich  zur  Erde  fallen.  Die  Umstände,  unter  denen  dies 
geschieht,  sind,  wohl  wegen  der  Seltenheit  der  Erscheinung,  noch  nicht  erforscht.  0 

Der  gewöhnliche  Vorgang  der  Regenbildung  dürfte  darin  bestehen,  dass  die 
feinen  Wolkenteilchen  beim  Fortschreiten  des  immer  intensiver  werdenden  Konden- 
sationsprozesses (zumeist  wohl  durch  Vereinigung  der  kleineren  Wasserkügelchen) 
zu  solcher  Grösse  anwachsen,  dass  sie  zu  fallen  beginnen.  Schwebt  die  Wolke  hoch 
und  ist  die  Luft  unterhalb  derselben  trocken,  so  verdunstet  zuweilen  der  fallende 
Regen  wieder,  bevor  er  die  Erdoberfläche  erreicht;  man  sieht  nicht  selten  Wolken, 
von  denen  graue  Regenstreifen  herabhängen  (meist  in  schiefer  Richtung  infolge  4er 
Loftbewegung),  die  aber  die  Erdoberfläche  nicht  erreichen. 

Die  Frage  nach  der  Ursache  des  Regens  ist  scheinbar  leicht  zu  beantworten ,  denn  wir 
können  aUe  Übergänge  von  Nebel  und  Wolke  bis  zum  Regen  aus  der  Wolke  Iseobaohten.  Wir 
treffen  Nebel,  welche  nicht  [nässen,  in  denen  die  Wasserteilchen  wahrscheinlich  ganz  besonders 
klein  sind.  Dann  beobachten  wir  nässende  Nebel,  femer  das  sogenannte  «Nebelreisen**  (,il  bruine' 
sagen  die  Franzosen),  wenn  die  aus  dem  Nebel  fallenden  feinen  Wassertröpfchen  sichtbar  werden  und 
die  abgesetzte  Wassermenge  merklich  wird,  wir  können  ferner  zuweilen  [innerhalb  des  Nebels  (der 
Wolke)  wirkliche,  wenngleich  feine  Regentropfen  fallen  sehen.  £ndlich  geschieht  es,  dass  aus 
dem  über  uns  befindlichen  Nebel  oder  der  Wolke  Wassertropfen  mehr  oder  minder  dicht  herabfallen, 
das  ist  der  gewöhnliche  Regen.  Auf  Bergen  kann  man  zuweilen  beim  Herabsteigen  die  letzten 
3  Stadien  der  Regenbildung  zugleich  beobachten:  oben  Nebelreisen,  etwas  tiefer  unterhalb,  aber 
noch  inmitten  des  Nebels,  feinen  Regen,  tiefer  unten,  unterhalb  der  Wolkenschicht  kräftigeren 
Regen  bis  zum  grosstropfigen  Platzregen  am  Fusse  des  Berges.  Die  Vergrösserung  der  Regen- 
tropfen gegen  die  Erdoberfläche  hin  kommt  hier  direkt  zur  Beobachtung. 

Dasselbe  kann  auch  bei  Schneeflocken  beobachtet  werden.  Am  8.  November  1868  stieg 
Tissandier  während  eines  grossflockigen  Schneefalles  von  La  Vilette  auf.  Mit  der  zunehmenden 
Höhe  wurden  die  Flocken  stets  kleiner,  man  sah  sie  im  Fallen  merklich  sich  vergrössem.  In  der 
grössten  Höhe  von  2100  m  fand  er  sich  sozusagen  am  Orte  der  Entstehung  des  Schneefalles  selbst. 
Die  Luft  war  durchscheinend  und  ringsherum  bemerkte  man  sehr  kleine  glitzernde  Eisflitter,  welche 
im  Fallen  sich  zu  vereinigen  schienen.     Die  Temperatur  war  — 1  ®. 

Die  Entstehung  des  Regens  hat  noch  manche  dunkle  Seite.   Was  giebt  den  ersten 


1)  Ch.  Martins  in  Montpellier  sagt,  dass  er  jährlich  zwei  bis  dreimal  Regen  ohne  Wolken 
beobachten  konnte.  In  Frankreich  hat!  man  für  diese  Regen  sogar  die  spezielle  Bezeichnung 
.serein*.     Auf  Mauritius  sollen  sie  häufig  sein. 

Im  Vorfrühling  kann  man  nicht  so  selten  beobachten,  dass  bei  böigem  Wetter  aus  NW  mit 
•Sonnenschein  wechselnd,  beim  zeitweiligen  stärkeren  Einbrechen  des  kalten  NW  der  ganze  Luft- 
raum bis  zum  Erdboden  herab  sich  plötzlich  in  ein  Schneegestöber  verwandelt,  die  Schneewolke 
reicht  bis  zur  Erde  herab,  oder  das  Schneegestöber  bildet  selbst  die  Wolke.  Besonders  nach  Ab- 
zujr  desselben,  von  der  Seite  gesehen,  tritt  die  Erscheinung  einer  auf  der  Erde  aufruhenden  Schnee- 
wolke sehr  deutlich  hervor.  Feuchte,  in  den  Pausen  durch  die  schon  starke  Sonnenstrahlung  er- 
wärmte Luft  ist  dazu  nötig.  Vielleicht  giebt  dies  auch  einen  Fingerzeig  für  die  Entstehung  des 
Regens  ohne  Wolke. 
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Anlass  zur  Vereinigung  der  in  der  Luft  suspendierten  kleinen  Wasserteilchen,  welche 
die  Wolke  bilden,  zu  grösseren  Tropfen?  Nicht  selten  sieht  man  schwere  dunkle 
Wolken  lange  unverändert  am  Himmel  stehen  oder  dahinziehen,  ohne  dass  sie  Regen 
zur  Erde  herabsenden.  Plötzlich  aber  scheint  eine  Auslösung  eingetreten  zu  sein, 
man  sieht  einige  leichte  Eegenstreifen  niedergehen,  und  wie  mit  einem  Male  hat  dann 
die  Regenbildung  die  gesamten  Wolkenmassen  ergriffen  und  der  Regen  strömt  nun 
vom  Himmel  herab.  Welche  Kräfte  sind  es,  welche  das  Zusammenfliessen  oder  die 
Vergrösserung  der  Wolkenteilchen  früher  verhindert  haben,  plötzlich  aber  ausser 
Wirksamkeit  getreten  sind?  Man  muss  wohl  in  erster  Linie  dabei  an  elektrische 
Ladungen  und  Entladungen  der  Wolkenteilchen  denken.  ^) 

So  lange  die  Partikel  von  Wasser  (oder  Eis),  welche  eine  Wolke  bilden,  alle 
von  gleicher  Grösse  sind,  ist  unter  gewöhnlichen  Umständen  kein  Grund  vorhanden, 
dass  sich  mehrere  derselben  zu  grösseren  Partikelchen  vereinigen  und  so  Regentropfen 
bilden,  denn  die  Wolken teilchen  haben,  mag  die  Luft,  in  der  sie  suspendiert  sind 
ruhig  oder  bewegt  sein,  keine  relativen  Bewegungen  gegeneinander,  und  sie  fallen 
auch  mit  gleichen  Geschwindigkeiten.  Will  man  die  Elektrizität  ausser  Spiel  lassen« 
80  muss  man  sich  nach  einer  anderen  Ursache  umsehen,  welche  einige  Wolkenteilchen 
grösser  macht  als  andere  und  sie  dann  schneller  fallen  lässt.  ^) 

Es  wird  nun  allerdings  die  Kondensation  in  allen  Teilen  einer  Wolke  nicht 
gleich  sein,  und  es  kann  wohl  vorkommen,  dass  eine  Wolke  auch  dichtere  Partien 
mit  grösseren  Wolkenteilchen  enthält,  oder  eine  dichtere  Wolke  über  einer  leichteren 
schwebt,  deren  Teilchen  rascher  fallen,  als  die  der  letzteren. 

O.  Reynolds  sucht  die  Entstehung  einer  Ungleichförmigkeit  in  einer  Wolke  in  der  Ab- 
kühlung, welche  dieselbe  an  ihrer  oberen  Fläche  durch  Wärmeausstrahlung  erfahren  kann.  Die  Teilchen 
der  Oberfläche  kühlen  sich  stärker  ab  als  die  tieferen,  sie  kondensieren  mehr  Wasserdampf  und 
wachsen  dadurch  stärker  an  als  die  tieferen,  weniger  exponierten.  Sie  erlangen  dadurch  das  Be 
streben  hinabzusinken,  und  andere  nehmen  ihre  Stelle  ein.  So  kann  sich  eine  kontlnnierliche 
Folge  von  rascher  fallenden  Teilchen  bilden.  Indem  diese  fallenden  grösseren  Teilchen  andere, 
die  sie  auf  ihrem  Wege  antreffen,  in  sich  aufnehmen  und  dadurch  immer  mehr  anwachsen,  einen 
je  weiteren  Weg  sie  durch  die  Wolken  zurücklegen,  können  sich  Regentropfen  von  allen  beobach- 
teten Grössen  bilden.     (Met.  Z.    1877.   S.  39,  Lenard,  ebenda.    1904.    S.  254.) 

Man  hat  früher  oft  angenommen,  dass  die  Regentropfen  auch  in  den  Luftschichten  zwischen 
Wolke  und  Erde  wachsen  durch  Kondensation  des  Wasserdampfes  der  Luft  auf  denselben,  da  die 
Tropfen  ja  zumeist  kälter  sind,  als  die  unteren  Luftschichten,  durch  welche  sie  fallen.  Erfah- 
rungen, die  man  an  hoch  und  niedrig  aufgestellten  Regenmessern  gemacht  hat,  schienen  diesen 
Schluss  zu  bestätigen.  Es  ist  aber  leicht  nachzuweisen,  dass  auf  diesem  Wege  sich  die  Regen- 
tropfen nur  ganz  unbedeutend  vergrössern  können.  Die  latente  Wärme  des  Wasserdampfes,  die 
bei  der  Kondensation  frei  wird,  ist  so  gross,  dass  die  Kondensation  eines  sehr  kleinen  Hruch- 
teiles  der  Wassermenge  des  Tropfens  genügt,  um  denselben  auf  die  Temperatur  der  Umgebung  zn 
erwärmen  und  damit  die  Kondensation  zum  Stillstand  zu  bringen. ')  Die  Regentropfen  können 
sich  daher  durch  letztere  nur  unmerklich  vergrössern,  wohl  aber  durch  Zusammenfliessen  mehrerer 
derselben. 

Wassergehalt  der  Wolken.  Hier  wird  die  Beanwortung  der  Frage  von  Interesse,  wie 
viel  flüssiges  Wasser  eine  Wolke  enthalten  mag.  Merkwürdiger  Weise  hat  man  bis  auf  die  neueste 
Zeit  keine  genügende  Antwort  auf  diese  Frage  geben  können. 


1)  M.  s.  Lenard,  Über  Regen.     Met.  Z.    1904.   S.  255. 

2)  Bei  der  Vergrösserung  wächst  die  Oberfläche  und  damit  der  Widerstand  im  quadratischen, 
das  Gewicht  des  Tropfens  aber  im  kubischen  Verhältnis  des  Halbmessers. 

3)  Hagelkörner  schmelzen  wohl  häufig  aus  diesem  Grunde  trotz  ihres  raschen  Falles  durch 
die  Luft,  sonst  würde  es  in  den  Tropen  mehr  Hagelfälle  geben. 


m.  Buch.    IV.  Kapitel.  226 


Die  Messungen  von  Y.  Kon r ad  auf  dem  Schneeberg  bei  Wien  und  auf  dem  Schafberg 
1899  ergaben  in  Wolken,  bei  denen  die  Sehweite  20  m  betrug,  4.4  Gramm  Wasser  im  Kubikmeter 
Wolkcnluft.  5  Gramm  bei  einer  Sehweite  von  18  m  entspricht  schon  sehr  dichten  Wolken.  Der 
Gehalt  der  Luft  an  flüssigem  Wasser  war  stets  kleiner  als  der  Dampfgehalt.  M 

Wir  können  uns  nun  auch  eine  Vorstellung  machen  über  die  gegenseitigen  Abstände  der 
Wolkenteilchen  von  einander.  Nehmen  wir  den  Durchmesser  derselben  wie  früher  zu  0.02  mm,  so 
findet  man  leicht,  dsiss  ca.  239  Millionen  solcher  Tröpfchen  erst  ein  Gramm  wiegen.  Setzen  wir 
den  Wassergehalt  der  Wolken  mit  4.5  Gramm  pro  Kubikmeter  an,  so  befinden  sich  in  demselben 
wenig  mehr  als  1000  Millionen  Tröpfchen.  Da  nun  ein  Kubikmeter  gerade  so  viele  Millionen 
Kubikmlllimeter  enthält,  kommt  ca.  ein  Tröpfchen  auf  den  Kubikmillimeter,  deren  gegenseitige 
Entfernung  ist  demnach  beiläufig  1  mm,  d.  i.  fünfzigmal  grösser  als  ihr  Durchmesser.  Im 
güngstigsten  Falle  wird  deshalb  ein  Tröpfchen,  das  durch  eine  1  km  dicke  Wolke  fällt,  erst  das 
Gewicht  von  4.2  Milligramm  erreichen,  wenn  es  alle  auf  seinem  Wege  möglicherweise  liegenden 
Teilchen  aufnimmt. 

B.  Die  Grifsse  der  Regentropfen. 

Je  dichter  und  mächtiger  die  Wolke  ist,  aus  welcher  der  Regen  herabfällt, 
zu  desto  bedeutenderen  Grössen  können  die  Regentropfen  anwachsen.  Da  die  grossen 
Tropfen  rascher  fallen  als  die  kleinen,  so  werden  diese  zuerst  am  Boden  anlangen, 
in  der  That  beobachtet  man,  dass  bei  Beginn  eines  Gewitterregens  die  ersten  Regen- 
tropfen die  schwersten  sind. 

Lenard  hat  durch  Beobachtungen  die  Zusammensetzung  der  Regen  in  Bezug 
auf  die  Grösse  der  Regentropfen  festgestellt  und  sie  sehr  gemischt  gefunden.  Ein 
wolkenbru chartiger  Regen  gab  gleichzeitig  Tropf engrössen  von  0.5  bis  5  mm  Durch- 
messer.    (Met.  Z.    1904.    8.254—61,  Tabelle  S.  259.) 

Durch  die  aufsteigende  Luftbewegung  in  den  Regenwolken  findet  eine  Sortierung 
der  fallenden  Tropf  engrössen  statt  (ebenda  S.  260).  Eine  aufsteigende  Bewegung  von 
4  m  pro  Sekunde  würde  z.  B.  Tropfen  von  0.5  mm  und  darunter  schon  ausschliessen. 

Auf  originelle  Weise  hat  Bentley  die  Zusammensetzung  des  Kegens  in  Bezug  auf  Tropfen- 
grösse  untersucht.     Nur  eine  kleine  Probe  seiner  Ergebnisse  mag  hier  Platz  finden: 

Häufigkeit  der  Tropf  engrössen 
Gewitterregen 


Grösse  der 

Durchmesser 

344 

liegen 

mit 

mit 

ohne  B 

Tropfen 

mm 

überhaupt 

nahen  Blitzen  fernen  Blitzen 

sehr  klein 

<0.8 

149 

15 

31 

38 

klein 

0.8—1.5 

288 

61 

67 

70 

mittel 

l.G— 3.3 

254 

64 

63 

57 

gross 

3.4—5 

141 

58 

23 

22 

sehr  gross 

>5 

35 

23 

3 

1 

In  systematischer  Weise  hat  Defant  (Innsbruck)  nach  der  Wiesnerschen  Methode  Messun- 
gen der  Grösse  von  Regentropfen  vorgenommen.  Auch  er  fand,  dass  bei  ein  und  demselben  Regen 
Tropfen  von  sehr  verschiedener  Grösse  vorkommen.  Gewisse  Grössen  überwiegen  aber,  und  zwar 
▼erhält  sich  das  Gewicht  der  Tropfen,  die  am  häufigsten  vorkommen,  wie  1:2:4,  6:8:12 
usw.  Die  Grösse  3  ist  selten,  5  und  7  fehlen  fast  ganz,  besonders  häufig  sind  die  Gewichte 
1,  2,  4,  8.  —  Defant  schliesst  daraus,  dass  mit  Vorliebe  Tropfen  gleicher  Grösse  zusammen- 
fliessen  (welche  gleiche  Oberflächenspannung  haben),  was  der  Auffassung  Reynold's  widerspricht, 
ebenso  der  Ansicht,  dass  die  Grösse  eines  Regentropfens  ein  Mass  für  den  Weg  ist,  den  er  in 
den  Wolken  zurückgelegt  hat.   (Sitzb.  d.  Wiener  Akad.   März  1904.) 

Die  Grösse,  welche  die  Regentropfen  im  äussersten  Falle  erreichen  können,  ist 
früher  bedeutend  überschätzt  worden.     Kant  sagt  in  seiner  Physischen  Geographie : 


1)  V.  Kon r ad,  Der  Wassergehalt  der  Wolken.   Denkschr.  d.  Wiener  Akad.   LXXIII.    1901. 
Hann,  Metoorologie.  15 
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„gewöhnlich  beträgt  der  Durchmesser  der  Kegentropfen  bei  uns  I — 2  Linien  (circa 
2 — 4  mm),  im  heissen  Erdstrich  einen  Zoll"  (ein  Pariser  Zolls«  27  mm).  Letztere 
Angabe  findet  man  vielfach  in  älteren  Lehrbüchern  der  Meteorologie,  sie  ist  aber  viel 
zu  gross,  während  erstere  mit  den  neuen  Messungen  übereinstimmt.  J.  Wies n er 
hat  sich  das  Verdienst  erworben,  durch  zahlreiche  und  sorgfältige  experimentelle 
Untersuchungen  nachgewiesen  zu  haben,  dass  die  grössten  Regentropfen  das  Gewicht 
von  0.2  Gramm  nicht  überschreiten  können.  Lässt  man  grössere  Tropfen  aus  Höhen 
von  22  m  fallen,  so  zerreissen  sie  und  geben  nur  Tropfen  von  höchstens  0.2  Gramm, 
d.  i.  von  3.6  mm  Halbmesser  oder  etwas  über  7  mm  Durchmesser.  ^  Übrigens  hat 
schon  Ch.  Ritter  dasselbe  gefunden.  Derselbe  konstatierte,  dass  die  grössten  Tropfen 
0.14  Gramm  nicht  überschreiten  (r  =  3.3  mm),  und  betrachtet  dies  als  die  obere 
Grenze  des  Gewichts  und  Durchmessers  der  Regentropfen.  Bei  gewöhnlichem  Platz- 
regen fand  er  als  Gewicht  der  Tropfen  nur  0.065  Gramm.  Damit  stimmen  auch  die 
direkten  Messungen  der  Intensität  der  tropischen  Regen,  welche  Wiesner  in  Buiten- 
zorg  nach  von  ihm  ersonnenen  Methoden'^)  aufgestellt  hat. 

Bentley  giebt  den  grössten  Regentropfen-Durchmesser  von  6 — 8.5  mm  Durchmesser.^ 
Wiesner  fand  als  grösste  Regenmenge  pro  Sekunde  0.04  mm,  und  dabei  kommen  min- 
destens etwa  2 — 3  Tropfen  auf  100  qem.  Dies  giebt  ein  Tropfengewicht  von  0.2  bis  0.13  Gramm. 
Die  allerstärksten  Regen  zu  Buitenzorg  lieferten  durchschnittlich  Tropfen  von  0.16  Gramm  (oder 
6.7  mm  Durchmesser),  viel  häufiger  fallen  aber  nur  ca.  0.07  Gramm  (5  mm  Durchmesser).  Bei 
schweren  Gewitterregen  in  den  österreichischen  Alpen  fand  Wiesner  im  Maximum  das  Gewicht 
der  Tropfen  0.12 — 0.13  Gramm  (Durchmesser  rund  6  mm).  Die  von  Rohr  er  in  Lemberg  we- 
niger genau  gemessenen  grössten  Regentropfen  hatten  kaum  3  mm  Halbmesser. 

C.  Die  Zusammensetzung  des  Regenwassers. 

Der  Eegen  wäscht  die  Luft  aus  und  enthält  daher,  bei  seinem  Beginn  nament- 
lich, alle  in  derselben  suspendierten  Beimengungen,  also  namentlich  Staub  und  Euss- 
teilchen;  letztere  besonders  in  Städten  und  deren  Umgebung.  Der  Staub,  der  dem 
Regen  (oder  Schnee)  beigemengt  ist  und  sich  meist  als  gelber  oder  brauner  Rück- 
stand auf  den  vom  Regen  benetzten  Gegenständen  (oder  durch  Färbung  der  Schnee- 
decke) bemerklich  macht,  kommt  zuweilen  aus  sehr  entlegenen  Gegenden.  In  Italien 
und  in  den  Alpen,  ferner  auf  Madeira  und  auf  den  Cauaren  fällt  nicht  selten  mit 
dem  Regen  ein  Staub,  der  aus  Nordafrika  stammt  (sog.  „Passatstaub",  s.  später), 
zuweilen  enthält  der  Regen  auch  den  Pollen  der  blühenden  Nadelhölzer  und  erscheint 
als  „Schwefelregen". 

Wichtiger  als  diese  zufälligen  Beimengungen  ist  der  ständige,  aber  mehr  oder 
minder  reichliche  Gehalt  des  Regenwassers  an  Nitraten,  an  Ammoniak,  Salpeter-  und 
salpetriger  Säure.  Die  Bildung  derselben  in  der  Atmosphäre  scheint  durch  elek- 
trische Entladungen  in  derselben  besonders  begünstigt  zu  werden,  welche  aber  nicht 
in  der  sieht-  und  hörbaren  Form  der  Gewitter  erfolgen  müssen,  denn  im  Winter  ist 
das  Regenwasser  reicher  an  Nitraten  als  im  Sommer. 

Zu  Montsouris  (Paris)  wird  das  Regenwasser  fortwährend  auf  seinen  Gehalt  an  Ammoniak 
und    salpetrige    Säure  geprüft.     Im    Mittel    von  20  Jahren  enthält  daselbst  ein  Liter  Regenwasser 

1)  Die  dritte  Wurzel  aus  dem  Quotienten:  Tropfengewicht  in  Gramm  dividiert  duroh:  4.1888 
(d.  i.  4  71 :  3)  giebt  den  Halbmesser  des  Tropfens  in  Centimeter. 

2)  J.  Wiesner,  Beiträge  zur  Kenntnis  des  tropischen  Regens.  Sitzungsberichte  der  Wiener 
Akjuiemie,  B.  CIV.   Dez.  1895.   S.  1397  u.  1434. 

3)  Studies  of  Raindrops  and  Raindrop  Phenomena.     Weather  Review  Oct.  1904. 
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2.0  Milligramm  Stickstoff  in  Form  von  Ammoniak  und  0.7  Milligramm  in  Form  von  salpetriger 
Säure  (mit  Kücksicht  auf  die  Niederschlagsmenge  erhält  ein  Quadratmeter  Bodenfläche  im  Jahr 
an  Ammoniak  fast  1.09  und  an  salpetriger  Säure  0.39  Gramm).  Der  Gehalt  der  Niederschläge  an 
Ammoniak  steigt  im  Januar  auf  3.7  Milligramm  und  sinkt  im  Juli  auf  1.5  Milligramm  herab- 
der  Gehalt  an  8ali)etriger'J Säure  zeigt  dagegen  kaum  eine  jährliche  Periode. 

Die  an  verschiedenen  Orten  gefundenen  Zahlen  für  den  Stickstoffgehalt  des  Regenwassers 
variieren  sehr,  im  allgemeinen  ist  aber  der  Gehalt  an  Ammoniak  ca.  3  mal  grösser  als  der  an  sal- 
petriger Säure.  In  den  Städten  überwiegt  der  Ammoniakgehalt  noch  mehr.  So  ergaben  z.  B.  die 
Messungen  in  England  und  Schottland  auf  dem  Laude:  Ammoniakgehalt  0.70,  salpetrige  Säure 
0.15  Milligramm,  in  Städten  3.7  und  0.26  resp. 

Die  festen  Niederschläge  sind  reicher  an  Stickstoffverbindungen  als  die  flüssigen.  Im 
Mittel  kann  man  pro  Liter  annehmen  1.5  Milligramm  für  Regen,  4.4  für  Nebel,  7.7  für  Rauhreif 
und  Schnee. 

In  den  Tropen  ist  der  Salpetersäuregehalt  des  Regens  (wenigstens  örtlich)  etwa  zehnmal 
grösser  als  bei  uns.  Müntz  fand,  dass  zu  Caracas  il0.3^  nördl.  Breite)  das  Regenwasser  (pro 
Liter)  2.23  Milligramm  Salpetersänre  enthält,  zu  S.  Denis  auf  Reunion  wurden  2.7  Milligramm 
jfefunden  (Maximum  12  bis  16  Milligramm),  was  (mit  Rücksicht  auf  die  Regenmenge)  6  kg  Stick- 
stoff pro  Hektar  giebt  (entsprechend  einer  Düngung  mit  50  kg  Natronsalpeter).  Der  Ammoniak- 
gehalt des  Regen  Wassers  ist  aber  nicht  viel  grösser  als  bei  uns,  er  wurde  zu  1.6  Milligramm  ge- 
funden. Der  hohe  Gehalt  des  Regenwassers  an  Salpetersäure  wird  den  häufigen  und  intensiven 
elektrischen  Entladungen  zugeschrieben. 

Das  Ammoniak  kommt  als  Gas  und  als  krystallinischer  Nitratstaub  in  der  Luft  vor,  letzterer 
wird  vom  Regen  gelöst  und  auf  die  Erdoberfläche  gebracht. 

Die  Zufuhr  von  Stickstoffverbindungen  an  den  Boden  durch  den  Regen  ist  auch  bei  uns 
nicht  unbedeutend.  Sie  beträgt  in  Frankreich  auf  dem  Lande  ca.  11  kg,  zu  Montsouris  15  kg 
zu  Rothamsted  (Versuchsfeld)  in  England  10  kg  pro  Hektar. 

D.  Die  Temperatur  des  Regens. 

Wie  zu  erwarten  haben  die  Messungen  der  Temperatur  des  Regens  ergeben, 
dass  dieselbe  durchschnittlich  nicht  erheblich  von  der  Lufttemperatur  abweicht,  im 
allgemeinen  aber  niedriger  ist  als  diese.  „Es  giebt  keine  wannen  Hegen  im  ge- 
wöhnlichen Sinne,  d.  i.  solche  Regen,  deren  Temperatur  die  Luftwärme  erheblich  über- 
trifft. "     (Breitenlohner.) 

Die  Brüder  Schlaginweit  dtirften  ziemlich  die  ersten  gewesen  sein,  welche  die  Tem- 
peratur des  Regens  gemessen  und  die  Ergebnisse  in  einem  allgemein  zugänglichen  Werke  veröffent- 
licht haben.  Sie  fanden  die  Temperatur  des  Regens  bald  etwas  höher,  bald  tiefer  als  die  Luft- 
temperatur, selbst  auf  der  Yincenthüttc  (3150  m).  Die  zahlreichsten  Messungen  hat  wohl 
Breitenlohner  in  Lobositz  gemacht  (in  4  Jahren  bei  68  Gewittern,  stets  zahlreiche  Messungen 
in  jedem  Fall).  Im  Mittel  war  die  Regentemperatur  bei  Gewittern  aus  NW,  N  und  NE  um  3.0® 
niedriger  als  die  Luftwärme,  bei  S  und  SE  Gewittern  um  1.3",  bei  Gewittern  aus  S,  SW  und 
W  im  Mittel  bloss  um  0.8  •.     (Met.  Z.    1873.    S.  99.) 

Die  Messungen  von  Arendt  in  Potsdam  geben  ähnliche  Resultate.  Bei  Regen  mit  Hagel 
ist  der  Temperaturunterschied  oft  sehr  gross   (z.  B.  19.  Aug.  1894  3Va  p.  Regen  2.3,  Luft  11.4°). 

Passerini  (landwirtschaftliche  Schule  in  Florenz)  hat  mit  einem  selbst  konstruierten  Apparat 
gleichfalls  die  Temperatur  des  Regens  und  zwar  ziemlich  häufig  gemessen  (47  Beobachtungen).  Er 
fand  den  Regen  stet«)  kälter  als  die  Luft  und  zwar  von  Juni  bis  September  um  3.1°  im  Mittel, 
im  Mai,  November  und  Oktober  um  1.1°.  —  Messungen  auf  dem  tropischen  atlant.  Ozean  (0 — 10°  N. 
,Square  3")  ergaben  die  Temperatur  des  Regens  um   1.8°  niedriger  als  Lufttemperatur. 

Eisregen.     Fällt  gewöhnlicher  Regen  aus  einer  oberen   warmen  Luftschicht 

durch  eine  untere  ziemlich  mächtige  eisig  kalte  Luftschicht  herab,  so  kann  derselbe 

in  letzterer  zu  Eiskügelchen  erstarren,  oder  flüssig  aber  überkalte t  zu  Boden  kommen, 

wo  er  sich  dann  sogleich  in  Eis   verwandelt    (s.  Glatteis  S.  190).     Einen  Fall  von 

Eisregen  in  Form  von  soliden,  glashellen,  kugelrunden  Kömern  von  l — 1.5  mm  Durch- 

15* 
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messer  zu  Wien  am  23.  Januar  1892  beschreibt  Breitenlohner  (Met.  Z.  1892. 
S.  159).  Die  Eisktigelchen  waren  völlig  trocken,  frosthart,  prallten  von  festen  Kör- 
pern ab,  und  liefen  auch  aus  der  Hand  wie  Schrotkörner.  Sie  zeigten  durchaus 
nichts,  was  an  Hagelstruktur  erinnerte. 

Davon  unterscheidet  sich  der  tiberkaltete  Regen,  der  alles  mit  Eis  über- 
zieht und  dadurch  oft  grossen  Schaden  namentlich  in  den  Wäldern  und  Gärten  an- 
richtet. Auf  den  interessanten  von  Meinardus  in  seiner  Entstehung  vortrefflich  ge- 
schilderten derartigen  Eisregen  vom  20.  Oktober  1898  in  Mittel-  und  Ostdeutschland 
haben  wir  schon  früher  hingewiesen.  *) 

£•  Schnee,  Graupe],  Hagel.    Allgemeines. 

Schnee.  Bei  Temperaturen  unter  dem  Gefrierpunkt  kondensiert  sich  der  at- 
mosphärische Wasserdampf  nicht  in  Form  von  Wasserstaub,  sondern  von  Eisstaub, 
der  durch  sein  Flimmern  und  Glitzern  im  Sonnenschein  seine  krystallinische  Struktur 
verrät.  Der  Wasserdampf  geht  dabei  unmittelbar  in  den  festen  Zustand  über;  aber 
nur  bei  sehr  grosser  Kälte  sehen  wir  dieses  erste  Stadium  des  Sublimationsprozesses 
des  Wassserdampfes,  bei  Temperaturen  wenig  unter  dem  Gefrierpunkt  oder  über  dem- 
selben (der  Niederschlag  stammt  ja  meist  aus  höheren  kälterea  Schichten),  also  bei 
höherem  Dampfgehalt  der  Luft  vergrössern  sich  die  reichlich  kondensierten  feinen 
Eisteilchen  durch  Agglomeration  und  Ankrystallisieren  zu  grösseren  leichten  Geweben 
oder  Netzwerken  von  Eisnadeln,  den  Schneeflocken, 

Die  zierlichen,  wundervoll  symmetrischen  Gestalten  der  Schneeflocken  haben  oft  die  Auf 
merksamkeit  der  Naturfreunde  und  Forscher  auf  sich  gezogen.  Der  bekannte  Wm.  Scoresby 
(der  jüngere)  war  aber  der  erste,  der  es  versucht  hat,  die  ausserordentlich  mannigfaltigen  Formen 
derselben  zu  klassifizieren  und  sie  auf  fünf  Hauptarten  zurückzuführen.  Eine  grosse  Anzahl  sehr 
sorgfältig  ausgeführter  Zeichnungen  von  Schneekrystallen  verdankt  man  James  Glaisher. 

Die  gründlichste  Belehrung  über  die  Natur  und  Gestalt  der  Schneeflocken  bietet  aber  gegen- 
wärtig  die  Schrift  von  G.  Hell  mann  über  die  Schneekrystalle.  Dieselbe  giebt  ein  R<^sum^  aller 
älteren  Publikationen  über  diesen  Gegenstand  und  schliesst  daran  die  eigenen  Beobachtungen 
und  Untersuchungen,  zu  welchen  die  vollkommen  naturgetreuen  photographischen  Aufnahmen  der 
Schneefiguren  durch  Nordenskiöld,  Dr.  Neuhaus,  Bentley  die  verlässlichsten  Grundlagen 
liefern'),  während  die  besten  und  getreuesten  äUercn  Abbildungen  nach  Handzeichnungen  sich 
nicht  enthalten  konnten,  viele  Details  willkürlich  unter  Voraussetzung  einer  vollkommenen  Sym- 
metrie zu  ergänzen,  die  aber  in  Wirklichkeit  vielfach  nicht  vorhanden  ist. 

Die  Schneekrystalle  gehören  dem  hexagonalen  System  an,  welches  drei  gleiche  Achsen 
unter  Winkeln  von  60  besitzt  und  eine  ungleiche  Achse,  die  auf  deren  Schnittpunkt  senkrecht 
fiteht.  Diese  heisst  die  Hauptachse,  während  die  drei  anderen,  welche  in  der  Hauptsymmetrieebene 
liegen,  Nebenachsen  sind.  Die  meisten  Schneekrystalle  besitzen  nun  eine  vorherrschende  £nt> 
Wickelung  in  der  Hauptsymmetrieebene,  während  bei  anderen  die  Ausbildung  nach  allen  vier 
Achsen  ziemlich  gleichmässig  erfolgt.  Erstere  machen  einen  flächen-  oder  tafelförmigen  Eindruck, 
letztere  mehr  einen  körperlichen,  säulenartigen.  Hierauf  gründet  Hell  mann  seine  Einteilung  der 
Schneefiguren. 


1)  Met.  Z.    1899.   S.  165,  auch  ^Das  Wetter*.    1898.   S.  247. 

2)  Schneekrystalle.  Beobachtungen  und  Studien  von  Prof.  Dr.  G.  Hellmann.  Mit  acht 
Tafeln  in  Heliogravüre  und  Lichtdruck  nach  den  mikro  •  photographischen  Aufnahmen  von 
Dr.  R.  Neuhaus.  Berlin  1893.  —  8.  auch  Met.  Z.  B.  XXIX.  1894.  S.  281.  Tafel  III  und  Litte- 
raturbericht  S.  17. 

Die  schönste  und  grösste  Sammlung  von  photographisch  aufgenommenen  und  vervielfäl- 
tigten Abbildungen  von  Schneefiguren  hat  Bentley  geliefert.  Monthly  Weathcr  Review.  Wash- 
ington 1902. 
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Lufttemperatur  und  Schneefall.  Schnee  kann  bei  allen  Temperaturen 
fallen  etwa  zwischen  — 40  ^  und  -+-  10^.  Ein  Blick  in  die  Beobachtung^sjournale 
der  ostsibirischen  und  arktischen  Stationen  zeigt  sogleich,   dass  dort  Schneefälle  bei 

—  40  0  und  darunter  vorkommen.  Vielleicht  ist  aber  dann  die  Temperatur  in  den 
oberen  Luftschichten,  aus  denen  der  Schnee  stammt,  höher.  Der  Schnee  der  Polar- 
regionen ist  trocken  und  fein.  Die  Schneehäuser  der  Eskimos,  sagt  Schwatka, 
Hessen  sich  mit  dem  Schnee,  wie  er  im  Norden  der  Vereinigten  Staaten  fällt,  nicht 
herstellen. 

In  unseren  Gegenden  fällt  der  Schnee  am  häufigsten  bei  Temperaturen  zwischen 

—  I  ^  und  +  1  ^  also  bei  Temperaturen  um  den  Gefrierpunkt. ') 

Dichte  des  Schnees.  Spezifische  Schneetiefe.  Die  Frage,  wie  viel 
Wasser  eine  Schneelage  von  bestimmter  Tiefe  liefert,  ist  von  grossem  Interesse  für 
den  Meteorologen  sowie  für  den  praktischen  Hydrologen.  Bei  den  Schwierigkeiten, 
welchen  die  Messung  der  als  Schnee  fallenden  Niederschläge  vielfach  begegnet,  be- 
hilft man  sich  häufig  (in  manchen  Beobachtungsnetzen  durchgängig)  mit  der  Messung 
der  Hohe  (Tiefe)  des  gefallenen  Schnees.  Um  den  derart  gemessenen  Niederschlag 
mit  anderen  Messungen  vergleichbar  zu  machen,  benötigt  man  einen  Keduktionsfaktor, 
der  angiebt,  1.  welche  Höhe  der  Schneelage  einer  Wasserschicht  von  der  Höhe  l  zu- 
kommt (spezifische  Schneetiefe),  oder  2.  den  „Wasserwert"  des  Schnees,  das  ist 
die  Schneedichte,  welche  der  reziproke  Wert  der  spezifischen  Schneetiefe  ist. 

Die  nun  schon  sehr  zahlreich  nach  verschiedenen  Methoden  vorgenommenen 
Messungen  der  spezifischen  Schneetiefe  haben  an  den  verschiedensten  Orten  recht 
übereinstimmend  die  spezifische  Schnee  tiefe  im  Mittel  zu  10  bis  12  ergeben.  Eine 
Lage  frisch  gefallenen  Schnees  von  10  bis  12  cm  Höhe  giebt  demnach  eine 
Wasserschicht  von  ca.  l  cm,  oder  die  Dichte  des  Schnees  ist  O.IO  bis  0.08.  Man  kann 
deshalb  im  allgemeinen  annehmen,  dass  im  grossen  Durchschnitt  zur  Reduktion  der 
Monats-  und  Jahresmengen  des  als  Schneehöhe  gemessenen  Niederschlages  der 
Faktor  0.1  verwendet  werden  darf,  oder  dass  1  cm  Schneehöhe  einem  Millimeter 
Wasserhöhe  gleichkomme. 

Zwischen  der  Dichte  des  frinchgefallenen  Schnees  und  jener  älterer  Schneelagen  muas  man 
natürlich  wohl  unterscheiden.  Die  älteren  Schneelagen  sind  dichter  und  nehmen  mit  dem  Alter 
an  Dichte  zu.  Abels  (Katherinenberg)  erhielt  folgende  Zahlen:  Dichte  der  Schneelagen  Mitte 
November  0.16,  Mitte  Dezember  0.20,  Mitte  Januar  0.22,  Mitte  März  0.27 ;  frischgefallener  lockerer 
Schnee  setzt  sich  rasch,  spezifische  Schneetiefe  am  15.  November  24,  am  17.  November  14  und 
am  20.  November  10.  Ochljatinin  fand  (in  Gouvernement  Samara)  die  Dichte  der  Schneelagen 
(Mittel  von  40  Messungen)  zu  0.27,  von  Schneeanhäufungen  (30  Messungen)  0.35  (spezifische  Schnee- 
tiefe 3.7  und  2.8). 

Alte  Schneelagen  im  Ilochgebirge  erreichen  nach  6 — 9  Monaten  eine  Dichte  von  0.48.  In 
4359  m  fand  Vnllot  die  Dichte  der  Schneelage  an  der  Oberfläche  einen  Monat  alt  0.34,  Katzel 
fand  die  Dichte  von  Firnschnee  0.4  bis  0.5.  Die  Dichte  des  Gletschereises  endlich  beträgt  0.88 
bis  O.Dl. 

Ein  Gemenge  von  Schnee  und  Regen,  wie  es  bei  Temperaturen  über  dem  Ge- 
frierpunkt nicht  selten  fällt,  nennt  man  gewöhnlich  Schlacken  (englisch  sleet). 

1)  Zu  Bever»  im  oberen  Engadin  (1710  m)  fiel  am  9.  Juni  1829  Schnee  bei  einer  Luftwärme 
Ton  10.9  *>C.  Bert  hold  beobachtete  auch  im  Erzgebirge  in  500  m  2  Schneefälle  bei  -|-H°  und 
9®,  die  mittlere  Temperatur  bei  Schneefall  war  — 1.3®,  5t>®/o  der  Schneefälle  entfallen  auf  Tem- 
peraturen unter  dem  Gefrierpunkt. 
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Graupeln  (franz.  gresil,  englisch  soft  hail).  Die  Graupeln  sind  kugelrunde, 
selten  höckerige,  etwa  erbsengrosse,  undurchsichtige  schneeballartige  Gebilde,  nur  zu- 
weilen auch  mit  einem  Eisüberzug  versehen.  Sie  erweisen  sich  nach  ihrer  Struktur  als 
durch  ein  eisiges  Bindemittel  zusammengebackene  Schneekrystalle  und  haben  auch 
die  weisse  Farbe  des  Schnees.  Ihr  gewöhnlicher  Durchmesser  kann  zu  2 — 5  mm  an- 
genommen werden. 

Die  Graupeln  fallen  bei  windigem,  böigem  Wetter  in  kurzen  Schauem,  denen  zuweilen 
Schneefall  folgt  (nicht  umgekehrt),  namentlich  im  Frühjahr  (März,  April),  auch  noch  in  den  Früh- 
Sommer  hinein  bei  Kälterückfällen,  sowie  in  milden  Wintern  imserer  Breiten.  Im  Herbste  sind 
sie  seltener,  denn  eine  rasche  Wärmeabnahme  nach  oben,  ein  erwärmter  Erdhoden  und  Tempera- 
turen unter  dem  Gefrierpunkt  in  geringer  Höhe  darüber  begünstigen  offenbar  ihre  Entstehung. 
Sie  treten  deshalb  auch  am  häufigsten  bei  Tage  auf.  Im  Hochgebirge  über  der  Schneegrenze  sind 
sie  im  Sommer  häufig,  begleiten  regelmässig  die  Gewitter  und  sind  neben  Schneefällen  (die  meist 
darauf  folgen)  die  Hauptform  der  Niederschläge,  wo  in  unseren  Breiten  über  3000  m  der  Regen 
schon  selten  wird. 

Wenn  die  Graupelkörner  grösser  und  fester  und  zugleich  durchsichtiger  werden, 
auch  wohl  von  einer  Eisrinde  umschlossen  sind,  bezeichnet  man  sie  auch  als  „Kiesel". 
(Schmid  sagt  „Schlössen",  in  Süddeutschland  nicht  üblich,  wo  schwerer  Hagel  damit 
bezeichnet  wird.)     Die  „Kiesel"  bilden  den  Übergang  zum  eigentlichen  Hagel. 

Hagel  fgrele,  hail).  Der  Hagel  besteht  aus  Eisstücken  von  unregelmässiger, 
meist  bim-  oder  pilzartiger  Form.  Dieselben  sind  stets  milchig  trüb,  nie  vollkommen 
durchsichtig,  wie  homogene  Eisstücke  gleicher  Grösse.  Sie  haben  meist  einen  trüben 
Kern  (Graupelkorn),  welcher  von  mehr  oder  minder  konzentrischen  harten  und  weichen, 
abwechselnd  hellen  oder  trüben  lufthaltigen  Eisschichten  umschlossen  ist.  Die  Formen 
der  Hagelsteine  sind  ausserordentlich  mannigfaltig,  sowie  auch  deren  Grösse,  die  von 
Haselnussgrösse  bis  zur  Grösse  von  Tauben-,  selbst  von  Hühnereiern  oder  von  Apfel- 
sinen anwachsen  kann. ')  Zuweilen  tragen  sie  sonderbar  gestaltete  Auswüchse,  ja 
selbst  vollkommen  krystallinische  Ansätze. 

Die  Struktur  der  Hagelkörner  und  weitere  Angabe  über  deren  Gestalt  werden 
am  besten  bei  den  Erörterungen  über  deren  wahrscheinliche  Entstehung  zur  Sprache 
kommen. 

P^igentlicher  Hagel-  und  Graupelfall  wird  leider  nicht  immer  streng  .auseinander  gehalten, 
trotz  der  charakteristischen  Unterschiede  dieser  beiden  Formen  der  festen  atmosphärischen  Nieder- 
schläge. Die  Statistik  über  die  tägliche  und  jährliche  Periode  der  Hagelfälle,  welche  als  Fin- 
gerzeige für  die  wahrscheinlichste  Ursache  der  Hagelbildung  wichtig  sind,  wird  dadurch  vielfach 
unsicher  und  irreführend.  Echter  Hagel  fällt  selten  im  Winter  und  bei  Temperaturen  unter  Null, 
ebensowenig  wie  in  grossen  Höhen  der  Gebirge  oberhalb  der  Schneegrenze;  er  fehlt  auch  in  den 
Polargegenden.  Der  Hagel  ist  eine  Erscheinung  der  wärmeren  Tages-  und  Jahreszeit,  sowie  der 
wärmeren  Klimate  bis  gegen  die  Tropen  hin,  wo  er  im  Meeresniveau  wieder  selten  wird. 

F.  Die  Entstehung  der  flüssigen  und  festen  Niederschlage  durch  die  aufeteigende  Luft- 
bewegung. 

Die  Hauptursache  der  Niederschläge  in  der  Atmosphäre  ist  die  aufsteigende  Be- 
wegung der  Luft.    Wir  müssen  deshalb  die  Temperatur-  und  Kondensations- 


1)  Es  sind  schon  Hagelsteiue  von  1  kg  Gewicht  und  darüber  gefallen,  was  einer  Eiskugel 
von  mehr  als  13  cm  Durchmesser  entsprechen  würde  (spez.  Gewicht  zu  0.8  angenommen,  wegen 
Luftgehalt).  Ch.  Ritter  meint,  dass  eigentlicher  Hagel  wohl  kaum  das  Gewicht  von  50  Gramm 
erreicht,  was  der  Grösse  von  Hühnereiern  gleichkommt.  Hagelkörner,  die  durchschnittlich 
eine  solche  Grösse  haben,  findet  mau  selten  erwähnt.  Die  einzeln  vorkommenden  grösseren  Eis- 
massen entstehen  meist  schon  beim  Fallen  durch  Agglutination. 
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Stadien  (Regen,  Hagel,  Schnee)  in  aufsteigenden  Luftmassen  näher  ins  Auge  fassen. 
Zur  genäherten  und  bequemen  Lösung  der  dabei  auftretenden  Probleme  wollen 
wir  zunächst  die  Tabelle  S.  181  benüzen. 

I.  Die  Luft  habe  an  der  Erdoberfläche  30"  bei  einer  relativen  Feuchtigkeit 
von  50  Proz.  Dampfdruck  also  V^ (3*. 5)  =  15.75  mm  und  Taupunkt  18.4",  Luft- 
druck 760  mm.  Wenn  die  Luft  aufsteigt,  so  kühlt  sie  zunächst  um  1  o  pro  100  m 
ab  (Trocken Stadium).  Der  Taupunkt  würde  demnach  (wenn  keine  Ausdehnung 
des  Luftvolums  stattfinden  würde)  schon  in  30» — 1 8. 4  o  Hektometern,  d.i.  11.6X100, 
also  in  1 160  m  Höhe  erreicht.  Da  aber  in  dieser  Höhe  der  Luftdruck  rund  655  mm, 
so  beträgt  die  Expansion  760:655»»  1.16  und  die  Dampfspannung  in  dieser  Höhe 
ist  deshalb  bloss  15.75 :  1.16  —  13.6  mm.  Der  Taupunkt  liegt  deshalb  (s.  die 
Dampfdrucktabelle  am  Schlüsse^  in  Wirklichkeit  bei  1 6.  l  ^  (genähert). 

Der  Niederschlag  beginnt  somit  erst  bei  einer  Seehöhe  von  (30.0 — 16.1) 
Hektometern  also  in  1400m  rund.  >) 

n.  Das  Wolken-  und  Regenstadium.  Die  Wolkenbildung  beginnt  also 
in  1400  m  bei  der  Temperatur  16.1^.  Die  Wärmeabnahme  ist  nun  plötzlich  ver- 
langsamt. Unsere  Tabelle  (S.  181)  giebt  für  16<^  und  1400  m  eine  Wärmeabnahme 
von  0.45  pro  100  m.  Rechnen  wir  vorerst  mit  derselben  bis  zum  Gefrierpunkt.  Der- 
selbe würde  erreicht  in   16.n*:  0.45 <>  =  35.8  Hektometer. 

Die  Temperaturabnahme  vergrössert  sich  aber  mit  zunehmender  Höhe,  weil 
die  Wasserdampfmenge ,  die  pro  1 "  Wärmeabnahme  kondensiert  wird ,  immer  mehr 
abnimmt  mit  abnehmender  Temperatur.  In  der  genäherten  Höhe  für  0^,  also  bei 
3580 -t- 1400  m  =  4980  m  und  bei  0«  ist  die  Wärmeabnahme  schon  0.51".  Die 
mittlere  Wärmeabnahme,  mit  der  wir  zu  rechnen  haben  werden,  ist  demnach 
^/2  (0.45  -^-  0.51)  ■-  0.48,  und  die  relative  Höhe,  in  welcher  der  Gefrierpunkt  erreicht 
wird,  ist  demnach:  16.1  :  0.48  =  33.55  Hektometer,  die  Seehöhe  ist  also  rund  4800  m. 
In  der  Seehöhe  von  4.8  km  tritt  die  Temperatur  0®  (der  Gefrierpunkt)  ein. 

III.  Stadium.  Gefrierstadium.  Hagelstadium.  Die  Luft  enthält  nun 
neben   dem   Dampfe  Wolkenteilchen  von  der  Temperatur  0^  und  mitgeführtes  Kon- 

1)  Der  Einfluss,  welchen  die  mit  dem  Aufsteigen  der  Luft  verbundene  Ausdehnung  und 
vergrösserte  Kapazität  für  den  maximalen  Dampfgehalt  hat,  wurde  zuerst  von  Linss  beachtet.  (Zeit- 
schrift f.  Met.  XII.  1877.  S.  298.)  Dann  hat  ihm  Sprung  in  seinem  Lehrbuch  der  Meteorologie 
S.  178 — 180  eine  Erörterung  gewidmet.  Sprung  findet,  dass  die  dadurch  entstehende  Erniedri- 
gung des  Taupunktes  ea.  */>  der  Differenz  zwischen  der  Anfangstemperatur  und  dem  Taupunkt 
beträgt,  also  im  yorliegenden  Falle  */'>  (^0 — 18.4)  =  2.3,  somit  Taupunkt  in  dem  Kondensations- 
niveau  18.4  —  2.3  •»  16.1^,  wie  oben.  Ferrel  giebt  in  seinem  Werke :  A  populär  treatise  on  the 
Winds  (New  York  1889),  pag.  476,  eine  Tabelle  der  Höhen,  in  welchen  bei  verschiedenen  Diffe- 
renzen zwischen  Lufttemperatur  (t)  und  Taupunkt  (r)  und  bei  verschiedenen  Lufttemperaturen  am 
Ausgangspunkte  die  Kondensation  erfolgt,  und  bemerkt  (S.  33),  dass  die  Relation  125  (t  —  t)  in 
Meter  und  Celsius-Graden  die  Tafelwerte  sehr  gut  wiedergiebt.  Er  formuliert  die  Kegel:  Man  ver- 
grössere  die  Differenz :  Lufttemperatur  weniger  Taupunkt  um  '/^  ^^^  multipliziere  sie  mit  100,  um 
das  genäherte  Kondansationsniveau  zu  erhalten.  In  unserem  Falle  hätte  man  also  zu  nehmen 
(11.6  -f  2.9)  100  «  14.5  X  100  =  1450. 

Später  hat  R.  Hennig  ohne  Kenntnis  von  F  er  reis  Regel  den  Gegenstand  wieder  aufge- 
nommen: Eine  einfache  Formel,  die  ungefähre  Höhe  der  Wolkenbildung  bei  adiabatischen  Zu- 
ständen zu  bestimmen.  (Met.  Z.  B.  XXX.  1895.  S.  125.)  Er  gelangt  zu  der  Relation  h—  123 
(t — t),  also  zu  Ferrel s  Resultat.  Die  Temperatur  in  dieser  Höhe  ist,  da  die  Wärmeabnahme 
rund  1 »  pro  100  m  beträgt,  ti,  -»  t  —  1.23  (t  —  t)  —  1.23  t  —  0.23 1.  In  unserem  Falle  erhält  man 
16.0<^  und  h  »  1430  m  ca. 
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densationswasser  (Regentropfen),  das  nun  gefrieren  kann.  Da  dieses  Gemenge  für 
die  Hagelbildung  günstig  zu  sein  scheint,  hat  man  dieses  Stadium  auch  das  Hagel- 
stadium genannt.  Wie  wir  sehen  werden,  dürfte  aber  die  eigentliche  Hagelbildung 
erst  in  einem  erheblich  höheren  Niveau  beginnen  (daher  besser  Gefrier  Stadium). 
In  diesem  Stadium  sinkt,  so  lange  Wasser  gefriert,  die  Temperatur  nicht  unt^r 
0  ".  Es  kann  die  Luft  nun  eine  Strecke  aufsteigen,  ohne  weiter  zu  erkalten,  daher 
nimmt  dieses  (kurze)  Stadium  eine  selbständige  Zwischenstellnng  ein.  Die  Länge  dieser 
Strecke  oder  die  Mächtigkeit  dieser  Schicht  hängt  von  der  von  unten  herauf 
mitgebrachten  Wassermenge  ab  und  von  der  Annahme,  dass  alle  noch  flüssigen 
Wasserteilchen  in  derselben  gefrieren,  was  nicht  der  Fall  sein  wird,  aber  hier 
angenommen  werden  kann.  Erheblich  über  200  m  wird  die  Dicke  dieser  Schicht 
nicht  sein. 

IV.  Nun  tritt  das  sog.  Schneestadium  ein,  in  welchem  der  Wasserdampf  bei 
Temperaturen  unter  dem  Gefrierpunkt  gleich  in  festem  Zustande  niedergeschlagen  werden 
kann.     Wir  lassen  es  in  unserem  Falle  bei  5000  m  Seehöhe  rund  beginnen. 

Die  Wärmeabnahme  an  der  unteren  Grenze  dieses  Stadiums  ist  zu  0.52  <*  pro  Hektometer 
anzunehmen,  wird  aber  nach  oben  hin  immer  rascher.  Fragen  wir  nach  der  Höhe,  wo  die  Tem- 
peratur von  — 30"  erreicht  werden  würde,  so  erhalten  wir  dieselbe,  da  in  dieser  Höhe  die  Wärme- 
abnahme schon  zu  0.9°  pro  100  m  gesetzt  werden  darf  (Dampfdruck  bei  — 30®  nur  mehr  0.3  mm) 
aus  der  Rechnung  V*  (0.52  +  0.90 1  =»  0.71  und  30  :  0.71  ^  42  Hektometer.  Somit  wird  in  der 
Seehöhe  von  rund  9200  m  die  Temperatur  —  30  ®  erreicht ,  die  Luft  hat  sich  um  60  ®  abgekühlt. 
Wenn  also  Luft  von  30®  und  50  Proz.  Feuchtigkeit  bis  9  km  aufsteigt,  erreicht  sie  trotz  des 
Wasserdampf  geh  altes  schon  die  Temperatur  von  —  30  ®  und  muss  allen  ihren  Dampfgehalt  konden, 
sieren.  Oberhalb  9  km,  der  Höhe  der  Cirruswolken,  spielt  demnach  die  Kondensation  des  Wasser- 
dampfes keine  merkliche  Rolle  mehr,  die  Wärmeänderungen  auf-  und  absteigender  Luftmassen 
erfolgen  daher  wieder  im  Verhältnis  von  nahezu  1®  pro  100m,  wie  im  unteren  Trockenstadium- 
Nur  in  einer  mittleren  Schicht  von  rund  7  km  Mächtigkeit  ist  die  Wärnieabnabme  (unten)  wesent- 
lich und  (oben)  merklich  verzögert. 

Da  die  Luft  bei  30®  und  50  Proz.  Feuchtigkeit  im  Kubikmeter  15.0  Gramm  Wasserdampf 
enthält  (im  Kilogramm  13.2  Gramm),  so  beträgt  der  Niederschlag  pro  Kubikmeter  nahezu  15  Gramm. 
Es  ist  aber  zu  beachten ,  daäs  in  9  km  der  Kubikmeter  sich  auf  etwa  760 :  230  »s  3.3  cbm  ausge- 
dehnt hat,  die  Regenmenge  von  15  kg  pro  1000  Kubikmeter  Luft  sich  auf  rund  3  qm  Grundfläche 
verteilen  würde,  also  nur  ca.  5  mm  Niederschlag  gäbe.  Es  hängt  aber  nur  von  der  Raschheit  des 
Aufsteigens  der  Luft  und  der  Andauer  des  Zuflusses  feuchter  Luft  ab,  um  damit  die  grössten 
Niederschläge  erklären  zu  können. 

Die  Mächtigkeit  der  Wolkenmasseu  würde  im  vorliegenden  Falle  leicht  6 — 7  km  erreichen 
können,  doch  würden  die  höchsten  Schichten  nur  aus  leichten  Eiswolken  bestehen. 

Aus  den  Temperaturen  in  den  verschiedenen  Höhen  ergeben  sich  auch  die  bis 
zur  Erreichung  derselben  kondensierten  Wassermengen,  wenn  man  auf  die  Ausdehnung 
der  Luft  bei  dem  verminderten  Druck  (der  aber  nur  genähert  bekannt  zu  sein  braucht 
und  Tafeln  entnommen  werden  kann)  gehörig  Rücksicht  nimmt.  Man  wird  ja  prak- 
tisch mit  Volumen  rechnen,  mit  Kubikmetern,  weil  man  nur  dadurch  die  Niederschlags- 
höhen bequem  beurteilen  kann. 

In  4800  m  würde  in  unserem  Falle  0^  erreicht,  der  Luftdruck  ist  hier  circa 
420mm,  die  Volumzunahme  also  760:420  =  1. 81  Der  aufgestiegene  Kubikmeter 
Luft  kann  hier  bei  0^  noch  4.87X  l.Sl  =  8.81  Gramm  Wasserdampf  erhalten.  Er 
hatte  ursprünglich  bei  30^  und  50  Proz.  Sättigung  15.04  Gramm,  daher  sind  bis 
zu  dieser  Höhe  unterwegs  6.2  Gramm  aus  jedem  Kubikmeter  Luft  ausgeschieden 
worden. 
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Es  fallen  somit  aus  einer  Luftsäule  von  4800—1400  —  3.4  km  Höhe  6.2x3.4  «  21.1  kg 
Wasser  herab  auf  eine  Fläche  von  1.8  qm,  was  eine  Xiederchlagshöhe  v«>n  11.7  mm  giebt,  und 
zwar  in  der  Zeit,  welche  die  Luft  zum  Aufsteigen  um  8 — i  km  Höhe  bedarf.  Nehmen  wir  die 
Geschwindigkeit  der  aufsteigenden  Bewegung  der  Luft  zu  3  m  pro  Sekunde  an,  so  beträgt  diese 
Zeit  1130  Sekunden«»  19  Minuten  ca.,  der  Niederschlag  pro  Stunde  würde  also  37  mm  erreichen, 
selbst  M'enn  das  Aufsteigen  bei  4800  m  ein  Ende  gefunden  hätte. 

Die  Temperatui*  von  — 20  ^  wird  etwa  in  der  Höhe  2(»:  0.69  =  29  Hektometer, 

.  also  in  500o  -|-  2900  =  7900  m  Seehöhe  erreicht,    bei   einem    Luftdrucke    von  ca. 

290  mm.    Volumzunahme    2.62,    möglicher    Wasserdampfgehalt    des    ui-sprtinglichen 

Kubikmeters  (e  bei  — 20.0^  =  1.0  mm)   1.0  x  2.62  =»  2.62  Gramm,  somit  kondensiert 

pro  Kubikmeter  12.4  Gramm. 

Es  mögen  noch  die  Ergebnisse  einer  ähnlichen  Berechnung  von  Guldberg  und 
Mohn,  von  mir  fortgesetzt,  der  Übersicht  halber  hier  Platz  finden: 
Temperatur  200  170  jo«  0«  0«        —10°       —20° 

Dampfdruck  15.0         14.4  9.1  4.6  4.6  2.0  0.9 

Höhe  in  m  0  306         1710         3680         3860         5500         6930 

Luftdruck  760  733  621  486  475  388  321 

Ji  pro  100  m  0.98         0.50  0.51  0.0  0.61  0.71  0.80  0.88 

Da  alle  derartigen  Rechnungen  keinen  anderen  Zweck  haben  können,  als  den, 
sich  über  die  Vorgänge  in  den  aufsteigenden  Luftströmungen  im  allgemeinen  zu  orien- 
tieren, so  genügen  zumeist  genäherte  Rechnungen  wie  die  obige. 

Will  man  sich  genauer  und  umfassender  unterrichten  über  die  in  jeder  Höhe 
erreichte  Temperatur  und  den  Wassergehalt  der  Luft  daselbst,  sowie  über  den  in 
dieser  Höhe  gleichzeitig  herrschenden  Luftdruck,  so  dient  dazu  am  besten  das  gra- 
phische Verfahren!)  von  H.  Hertz  (D.  Met.  Z.  1884.  S.  421)  und  Neuhoff,  (Adi- 
abatische Zustandsändernngen  feuchter  Luft). 

II.  Die  Me88ung  der  Niederschläge. 

A.  Allgemeines. 

Die  Quantität  der  in  fester  oder  flüssiger  Form  erfolgten  Niederschläge  wird 
angegeben  durch  die  Höhe  der  Wasserschicht  auf  einer  ebenen  Fläche,  welche  der 
Niederschlag  geliefert  hat  oder  geliefert  hätte.  Die  festen  Niederschläge  müssen  zu 
diesem  Zwecke  geschmolzen  werden.  Die  Niederscliläge  werden  demnach  als  Nieder- 
schlagshöhe gemessen.  Man  hat  früher  nicht  selten  die  gefallene  Regen-  oder 
Schneemenge  gewogen,  dann  muss  aber  die  Fläche  angegeben  werden,  auf  welche  die 
gewogene  Niederschlagsmenge  gefallen  ist;  desgleichen  wenn  dieselbe  dem  Volum 
nach  angegeben  wird. 

Zur  Messung  der  Niederschlagshöhe  kann  jedes  Gefäss  mit  ebenem  Boden  und  vertikalen 
Seitenwänden  dienen,  das  horizontal  aufgestellt  ist.     Man  hat  dann  nur  nach  einem  Hegen  die  an- 


1}  H.  Hertz,  Graphische  INiethode  zur  Bestimmung  der  adiabatischen  Zustandsändernngen 
feuchter  Luft.  Deutsche  Met.  Z.  B.  I.  1884.  S.  421.  —  Man  vergleiche  übrigens  auch  Guld- 
berg und  Mohn,  ZeiUchrift  f.  Meteorologie.  B.  XIII.  1878.  S.  113  etc.  Das  Beispiel  S.  118  etc. 
daselbst  zeigt,  wie  mühsam  die  direkte  Berechnung.  Einige  Ergebnisse  sind  oben  in  den  Text 
aufgenommen.  —  Auf  graphischem  Wege  nach  den  von  Clapeyron  in  die  mechanische  Wärme- 
theorie eingeführten  Diagrammen  hat,  ganz  ohne  alle  Beschränkungen,  W.  v.  Bezold  die  vor- 
liegende Aufgabe  in  allgemeiner  Form  gelöst:  Zur  Thermodynamik  der  Atmosphäre.  I.  Kgl. 
Preassische  Akademie.  Sitzungsberichte  1888.  XXI.  —  Ferner  Bigelow  (Report  Weather  Bureau 
1898/99.  Part  II)  und  O.  Neuhoff,  Adiabatische  Zustandsänderungen  feuchter  Luft.  Abhand- 
lungen des  kgl.  Preussischen  Meteorologischen  Instituts.   B.  l.    Nr.  6.    Berlin  1900. 
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gesammelte  Wasserhöhe  (Tiefe)  mit  einem  Massstab  zu  messen  und  erhält  die  Niederschlagshöhe. 
Diese  Methode  der  Messung  wäre  aber  bei  den  meisten  Niederschlägen,  die  namentlich  in  höheren 
Breiten  pro  Tag  meist  nur  wenige  oder  selbst  nur  Bruchteile  von  Millimeter  erreichen,  sehr  un- 
genau und  unbequem.  Um  auch  kleinere  Regenmengen  genau  messen  eu  können,  giesst  man  den 
Inhalt  des  Regenauffanggefässes  in  eine  graduierte  Massröhre  von  viel  kleinerem  Querschnitt,  so 
dass  die  Regenhöhe  als  vielfaches  (lOfaches)  gemessen  werden  kann.  Die  festen  Niederschläge, 
Schnee,  Graupel,  Hagel  werden  in  dem  gleichen  Auffanggefäss  gesammelt,  in  demselben  (bedeckt, 
zur  Vermeidung  von  Verdunstungsverlusten)  an  einem  warmen  Orte  geschmolzen  und  dann  in  der 
Massröhre  gemessen.  Oder  man  giesst  eine  gemessene  Menge  warmen  Wassers  zu,  die  nach  der 
Messung  der  so  erhaltenen  Wassermenge  wieder  abgezogen  wird. 

Die  Regenmesser  (Ombrometer,  Udometer,  Ilyetometer,  Pluviometer)  bestehen  derart  aus 
einem  passenden  Auffanggefäss  und  einer  Massröhre.  Bei  Benutzung  der  letzteren  ist  es  natürlich 
absolut  nötig,  das  Verhältnis  des  Querschnittes  derselben  zum  Querschnitt  des  Regenauffanggefässes, 
oder  zur  Auffangfläche  genau  zu  kennen.  Über  die  zweckmässigsten  Formen  der  Regenmesser 
geben  die  „Anleitungen  zu  den  meteorologischen  Beobachtungen*^  weitere  Auskünfte.  Es  ist  ziem- 
lich gleichgiltig,  ob  das  Rcgenauffanggefäss  einen  kreisrunden  oder  quadratischen  Querschnitt  hat, 
es  darf  jedoch  der  Durchmesser  nicht  unter  8 — 10  cm  betragen.  Um  die  Erwärmung  in  der  Sonne 
zu  vermindern,  soll  das  Auffanggefäss  weiss  angestrichen  sein.  Zur  Schneemessung  müssen  Auf- 
fanggefässe  von  grösserem  Querschnitt  verwendet  werden,  dieselben  müssen  auch  eine  grössere 
Höhe  haben,  um  die  grösste  Tagesmenge  aufnehmen  zu  können  und  um  das  Hinausblasen  des  ge- 
sammelten Schnees  durch  den  Wind  zu  vermeiden. 

Die  Aufstellung  des  Regen-  und  Schneemessers  soll  derart  erfolgen,  dass  auch 
der  vom  Winde  getriebene  Regen  oder  Schnee  frei  in  das  Auffanggefäss  gelangen  kann,  der  Regen- 
messer muss  demnach  genügend  weit  von  Bäumen  und  Häusern  etc.  entfernt  auf  einer  horizon- 
talen Fläche  aufgestellt  sein,  wo  es  sein  kann  nur  in  geringer  Höhe  über  dem  natürlichen  Boden 
andernfalls,  bei  hoher  Aufstellung  müssen  besondere  Vorkehrungen  getroffen  werden,  um  die  rich- 
tige Niederschlagshöhe  zu  erhalten  (siehe  später).  Ebenso  ist  darauf  zu  achten,  dass  der 
Ort,  wo  der  Regenmesser  aufgestellt  wird,  gegen  den  Wind  etwas  geschützt  ist.*) 
B.  EinflusK  der  Htfhe  des  Regenmessers  Über  dem  Erdboden  auf  die  zur  Messung:  grelangende 
Regenmeng:e. 

Scheinbare  Abnahme  des  Kegens  mit  der  Höhe.  Wm.  Heberdon  in 
London  hat  zuerst  den  Einfluss  der  Höhe  des  Eegenmessers  über  dem  Erdboden 
auf  die  gemessene  Eegenmenge  aufgefunden  (1 766/67)  und  wies  auch  schon  darauf  hin, 
dass  die  Vergleichbarkeit  der  Regenmessungen  an  verschiedenen  Orten  dadurch  beein- 
flusst  werden  kann.  Dann  kamen  ähnliche  Beobachtungen  von  Bu gge  in  Kopenhagen 
(1783/88),  von  Dalton  in  Manchester  und  endlich  die  berühmten  Regenmessungen 
zu  Paris  (1817  beginnend)  im  Hofe  der  Sternwarte  und  auf  der  28.8  m  höheren 
Terrasse  derselben.  Die  Messungen  von  Phillips  und  Gray  zu  York  in  sehr  ver- 
schiedenen Höhen  (1832/35)  haben  namentlicli  für  die  englischen  Meteorologen  eine 
gleiche  Bedeutung  erlangt.  Seither  hat  man  an  zahlreichen  Orten  in  verschiedenen 
Höhen  die  Versuche  wiederholt  und  überall  eine  Bestätigung  für  die  Abnahme  des 
Regenfalls  mit  der  Höhe  gefunden. 

Die  Kegenmessungen  zu  Paris  ergaben  im  rieljährigen  Mittel  als  Jahressummen  im  Hofe: 
576.8  mm,  auf  der  Terrasse  507.4,  d.  i.  nur  88  Proz.  oder  einen  Verlust  von  12  Proz.  Die  ein- 
zelnen Monate  liefern  aber  sehr  verschiedene  Verhältniszahlen,  Januar  und  Februar  bloss  0.83, 
also  einen  Verlust  von  17  Proz.,  dagegen  Juni  und  Juli  93  Proz.,  somit  nur  einen  Verlust 
von  7  Proz. 


1)  Eine  ganz  freie  Aufstellung  des  llegenmessers  auf  einer  ebenen  Wiese  oder  Acker- 
land ist  nicht  anzuraten,  da  wegen  mangelndem  Windschutz  derselbe  zu  wenig  Niederschläge 
sammelt.  Eine  gegen  den  Wind  geschützte  Aufstellung  auf  einem  Dache  (in  einer  Stadt)  kann 
oft  noch  besser  sein,  als  eine  ganz  freie  auf  ebenem  Boden,  Siehe  Hell  mann,  Met.  Z. 
1892.     8.  173. 
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M.UD6veriu 

13.3 

64.9 

0.70 

0.50 

0.88 

0.66 

0.79 

0.59 

Die  noch  bemerkenswerteren  Regenmessungen  zu  York  ergaben  im  dreijährigen  Mittel,  wenn 
die  Regenmenge,  die  am  Boden  gemessen  wurde,  als  Einheit  genommen  wird: 
Regenmengen  in  verschiedenen  Höhen  in  York  1832 — 1835. 

Ort  ^"^"^ 

freier  Platz  im  Garten 

Relative  Höhe  in  m  0 

Dezember  bis  Februar  1.00 

Juni  bis  August  1.00 

Jahr  1.00 

Die  (scheinbare)  Abnahme  des  Regenfalls  mit  der  Höhe  ist  demnach  im  Winter  eine  viel 
grössere  als  im  Sommer.  In  65  m  über  dem  Boden  wurde  im  Winter  in  York  nur  die  Hälfte  der 
Niederschlagsmenge  am  Boden  gefunden. 

Von  den  neueren  vergleichenden  Regenmessungen  in  verschiedenen  Höhen  führen  wir  nur 
jene  von  Wild  in  Petersburg  1873—1882  an. 

Da  in  die  beiden  tieferen  Regenmesser  (0,  Grubenregenmesser,  und  1  m)  gelegentlich  Schnee 
vom  Boden  hineingewirbelt  wurde,  hat  Wild  die  VerhältniBzahlen  auch  auf  den  Regenmesser  in 
2  m  Höhe  bezogen.  Dann  findet  man  für  die  Monate  mit  ausschliesslichem  Regenfall  und  Schnee- 
fall folgende  Verhältniszahlen: 

Petersburg.     Relative  Regenmengen  bezogen  auf  2  m. 
Höhe  in  m  1  2  3  4  5  25 

Schneemonate  (Dezember  bis  März)       1.09         1.00         0.90         0.85         0.80         0.32 
Regenmonate  (Juni  bis  September)        1.01         1.00        0.99        0.98        0.97        0.87 
Bei  Schneefall  ist  demnach   die  Abnahme  des  Niederschlags  mit  der  Höhe  viel  grösser  als 
bei  Regenfall. 

Die  Erklärung^  der  hier  kurz  beschriebenen  Thatsache  hat  die  Meteorologen 
und  Physiker  sehr  beschäftigt,  ohne  dass  man  lange  Zeit  hindurch  zu  einem  be- 
friedigenden Kesultat  gelangen  konnte.  Bis  über  die  Mitte  des  19.  Jahrhunderts 
war  folgende  Ansicht  darüber  die  herrschende:  „Nicht  die  Wolke  allein  regnet, 
sondern  auch  die  Luftschicht  zwischen  Wolke  und  Erde"  (Dove).  Die  Regentropfen 
wachsen  noch  wesentlich  im  Fallen  infolge  der  Kondensation  des  W^asserdampfes 
da  sich  der  Wasserdampf  auf  ihnen  kondensiert,  weil  sie  stets  kälter  sind  als  die 
Luftschichten,  welche  sie  beim  Fallen  passieren. 

Diese  Erklärung  fand  allerdings  yereinzelte  Gegner,  da  die  Zunahme  auf  nahe 
die  doppelte  Menge  durch  Kondensation  in  einer  Luftschicht  von  bloss  65  m  (York) 
doch  manchem  zu  unwahrscheinlich  scheinen  musste.  Dann  ergab  auch  die  Rechnung, 
dass  die  Kondensation  einer  solchen  Dampfmenge  den  Tropfen  durch  die  freiwerdende 
latente  Wärme  sehr  stark  erwärmen,  ja  fast  verdampfen  müsste. 

Es  war  Jevons  vorbehalten,  der  richtigen  Erklärung,  die  schon  früher  mehr- 
fach ausgesprochen  worden,  aber  unbeachtet  geblieben  war,  zum  Durchbruch  zu  ver- 
helfen, ihr  zuerst  in  England  und  dann  auch  auf  dem  Kontinente  allgemeine  Aner- 
kennung zu  verschaffen.  Jevons  behauptete  (Phil.  Mag.  XXIL  1S61.  S.  421),  dass 
die  Abnahme  des  Regenfalls  mit  der  Höhe  nur  eine  scheinbare  sei,  und  dass  dieselbe 
durch  den  Wind  verursacht  werde. 

Jeder  AViderstand,  den  ein  Luftstrom  erleidet,  zwingt  die  Luft  mit  vermehrter 
Geschwindigkeit  an  den  Seiten  und  über  die  Oberfläche  des  Hindernisses  hinweg- 
znstreichen.  Daraus  ergiebt  sich  auch  unmittelbar  über  dem  Auffanggefäss  des 
Regenmessers  eine  beschleunigte  Luftbewegung,  welche  erst  hinter  demselben  wieder 
zur  normalen  Geschwindigkeit  der  Umgebung  zurückkehrt.  Die  Regentropfen  (und 
noch  mehr  die  leichten  Schneeflocken)  werden  durch  diese  beschleunigte  Luftbewegung 
und  Wirbelbildung  über  der  Oberfläche  des  Regenmessers  zum  Teil  über  diesen  hin- 
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weg  und  an  demselben  vorbeigetragen,  und  fallen  erst  hinter  demselben  wieder  zu 
Boden.  Derart  gelangt  nur  ein  grösserer  oder  kleinerer  Teil  der  wirklichen  Regen- 
menge in  das  Auffanggefäss,  umso  weniger,  je  heftiger  der  Wind.  Daraus  ergiebt 
sich  die  Notwendigkeit,  den  Regenmesser  auch  im  Freien,  am  Boden,  an  einem  wind- 
geschützten Orte  aufzustellen  (an  dem  aber  der  Regen  nicht  durch  nahe  Bäume  oder 
Gebäude  abgehalten  wird). 

Da  mit  der  Höhe  die  Windgeschwindigkeit  zunimmt,  so  wird  die  Niederschlags- 
menge um  so  kleiner,  je  höher  der  Regenmesser  aufgestellt  ist.  Auf  einem  Dache, 
auf  der  Plattform  eines  Turmes  wird  durch  die  Gebäude  selbst  der  Wind  nach  oben 
abgelenkt,  und  der  Regen  fällt  grösstenteils  erst  jenseits  des  Hindernisses  nieder. 

Die  Beobachtungen  haben  diese  einleuchtenden  Schlussfolgerungen  vollkommen 
bestätigt.  Dines  in  England  stellte  auf  der  Plattform  eines  Turmes  an  dessen  vier 
Ecken  Regenmesser  auf,  und  Rogers  Field  wies  aus  den  derart  erhaltenen  Messungen 
nach:  I.  dass  das  Verhältnis  der  Regenmenge  auf  dem  Turme  und  am  Boden  von 
der  Windrichtung  abhängt ;  2.  dass  bei  Windstille  oben  und  unten  gleich  viel  Nieder- 
schlag fällt;  3.  dass  bei  Wind  die  Niederschlagsmenge  auf  dem  Turme  an  der  Seite, 
wo  der  Wind  den  Turm  trifft  (an  der  Luvseite)  kleiner  ist  als  am  Boden,  während 
er  auf  der  entgegengesetzten  Seite  gleich  oder  selbst  grösser  als  am  Boden  ist;  4.  in 
der  Mitte  einer  sehr  grossen  Plattform  kann  ebenso  viel  Regen  fallen  als  am  Boden 
Letzteres  wurde  durch  Messungen  zu  Berlin  und  Hamburg  bestätigt. 

Dass  der  Wind  die  Ursache  der  scheinbaren  Abnahme  der  Niederschlagsmenge  mit  der  Höhe 
ist,  zeigen  sehr  deutlich  die  schon  zitierten  Niedersehlagsmessungen  in  Petersburg,  wenn  sie  nach 
den  Windstärken  gesondert  werden. 

Relative  Regenmengen  in  verschiedenen  Höhen. 
Höhe  in  m           0                1                2               25                0  1  2  25 

Windstärke  Winterhalbjahr  Sommerhalbjahr 

2— 5  m  1.00  .89  .86  .26  1.00  .95  .92  .81 

6— 9  m  1.00  .86  .82  .16  1.00  .94  .84  .56 

Mit  zunehmender  Windstärke  nimmt  die  Niederschlagsmenge  in  der  Höhe  ab  ,  im  Winter 
wo  der  Niederschlag  aus  leichten  Schneeflocken  besteht,  ist  der  Einfluss  natürlich  am  grösstcn. 

Ein  Gesetz  für  die  Abnahme  des  Regenfalls  mit  der  Höhe  des 
Regenmessers  über  dem  Boden  existiert  nicht. 

Wild  hat  aus  allen  ihm  zugänglichen  Regenmessungen  in  verschiedenen  Höhen 
die  folgenden  allgemeinen  Resultate  abgeleitet,  ohne  damit  Reduktionsfaktoren  ge- 
winnen zu  wollen.  0 

Höhe  des  Regenmessers      0  13 

Regenmenge  1.00  .75 

Mittlere  Abweichung  —  i.04 

C.  Geschützte  Regenmesser. 

Um  die  an  verschiedenen  Orten  bei  verschiedener  mittlerer  Windstärke  an  dem 
Aufstellungsplatze  des  Regenmessers   gemessenen  Regenmengen  genauer  vergleichbar 


26 

59m 

.64 

.58 

±.07 

±.06 

1)  Cleveland  Abbe  stellte  folgende  Regel  auf.  Der  mittlere  Fehlbetrag  eines  in  der 
Höhe  h  in  Meter  über  dem  Boden  aufgestellten  Regenmessers  in  Prozenten  der  Regenmenge  beträgt 
durchschnittlich  6>/h.  Für  die  Höhen  von  13,  26  und  59  m  erhält  man  nach  dieser  Formel  22, 
31  und  46  Proz.  Fehlbetrag,  oder  gemessene  Regenhöhe  78,  69  und  54  Proz.,  was  mit  den  beobach- 
teten Mittelzahlen  ziemlich  gut  übereinstimmt,  so  dass  man  zu  Schätzungen  die  Ab  besehe 
Gleichung  wohl  anwenden  darf. 
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ZU  machen,  d.  h.  die  richtig-en  Regenmengen  für  die  betreffenden  Orte  zu  erhalten, 
sollten  alle  Regenmesser,  namentlich  aber  jene  an  windigen  Orten,  mit  einer  Schutz- 
vorrichtung versehen  sein. 

Als  solche  Vorrichtungen  haben  sich  bewährt:  "Wilds  Schutzzaun,  ein  solider 
Bretterzaun  von  2.5  m  Hohe  in  nahe  gleichem  Abstand  vom  Regenmesser  und  Niphers 
Schutztrichter,  ein  konischer  Aufsatz,  der  am  oberen  Rande  des  Auffanggefässes  selbst 
angebracht  ist.  ^) 

Die  mit  diesen  Schutzvorrichtungen  gegen  den  Wind  erzielten  Ergebnisse  der 
Regenmessungen  lieferten  neue  interessante  Beweise  für  den  Einfluss  des  Windes 
auf  dieselben. 

Die  Ergebnisse  zahlreicher  älterer  Reihen  Ton  Kegenmessungen  sind  unbrauchbar,  weil  die 
Regenmesser  zu  hoch  und  ungeschützt  anfgestellt  waren.  Namentlich  die  Winterniederschläge 
fallen  da  zu  klein  aus.  Beispiele  sind  der  Peissenberg  mit  58  cm,  statt  107  (im  Winter  wurden 
nur  5  cm  gemessen,  jedenfalls  mehr  als  50  Proz.  zu  wenig),  Breslau  42  cm,  statt  56  etc. 

Die  auf  Bergen,  sowie  die  an  flachen  stürmischen  Meeresküsten  und  Inseln  etc.  gemessenen 
Regenmengen  fallen  infolge  der  Windwirkung  meist  zu  klein  aus. 
B.  Genauigkeit  der  Begenmessnngen. 

Aus  dem  vorausgegangenen  ergiebt  sich,  dass  die  Genauigkeit  der  Regen- 
messungen keine  vollkommen  befriedigende  sein  kann,  weil  es  unmöglich  ist,  überall 
die  Regenmesser  gleich  aufzustellen,  d.  h.  unter  gleichen  Windscluitz,  der  selbst  bei 
gleicher  Höhe  über  dem  Boden  durchaus  nicht  erreicht  wird. 

Wenn  man  überdies  berücksichtigt,  dass  benachbarte  Regenmesser  erheblich  verschiedene 
Regenmengen  liefern,  weil  der  Regenfall  in  der  That  auf  geringe  Entfernungen  hin  nicht  unbe- 
trächtliche Unterschiede  zeigt,  die  sich  auch  in  den  Jahressummen  nicht  ausgleichen,  so  darf  man 
wohl  den  Satz  aufstellen,  dass  es  völlig  genügen  würde,  die  Jahresmengen  des  Regenfalls  in  cm 
anzugeben.  Die  mm  wird  man  als  Rechnungsgrössen  beibehalten,  um  eventuell  eine  Häufung  der 
Fehler  zu  vermeiden,  welche  die  cm  ungenau  machen  könnte.  Bruchteile  des  mm  sind  schon  bei 
den  Monatssummen  zu  vernachlässigen  und  nur  bei  den  Tagesmengen  beizubehalten.  Man  muss 
A.  Riggenbach  völlig  Recht  geben,  wenn  er  sagt,  dass  Jahressummen,  die  auf  0.5  cm  überein- 
stimmen, als  gleich  zu  betrachten  sind. 

Uellmann  zieht  aus  den  auf  einem  Versuchsfelde  bei  Berlin  mittelst  verschiedener  Regen- 
messer angestellten  Messungen  unter  anderen  folgende  Schlüsse:  Selbst  im  Flachlande  kommen 
an  Orten,  die  weniger  als  '/a  Kilometer  von  einander  entfernt  sind,  in  einzelnen  Monaten  Unter- 
schiede des  Regenfalls  bis  zu  5  Proz.  vor.  Diese  Unterschiede  steigern  sich  an  einzelnen  Tagen 
mit  böigem  Wetter  und  Gewitterregen  so,  dass  sie  100  und  mehr  Prozent  erreichen  können.  Es 
ist  an  solchen  Tagen  unmöglich,  Linien  gleichen  Regenfalls  (Isohyeten)  von  10  zu  10  mm  zu 
ziehen.  In  den  einzelnen  Jahren,  sowie  im  Durchschnitt  vieler  Jahre  stimmen  die  Niederschlags- 
mengen am  besten  im  Frühjahr  und  Herbst  überein,  während  Sommer  und  Winter  grössere  Ver- 
schiedenhsiten  aufweisen.  In  nassen  Jahren  ist  die  Übereinstimmung  besser  als  in  trockenen. 
Zwischen  Berlin  und  Umgebung  kommen  Unterschiede  der  mittleren  Jahressumme  von  5  Proz. 
(ca.  30  mmi  vor.*) 

III.  Berechnung  der  Niederechlagemessungen  und  -Notierungen.    Daretellung 
der  Niederschlagsverhältnisse  eines  Ortes. 

Man  reduziert  die  Ergebnisse  der  Niederschlagsmessungen  allgemein  in  der  Art, 
dass  man  die  Monats-  und  Jahressummen  der  Niederschlagshöhe  und  die  Zalü  der 


1)  Niphcr,  Über  die  Bestimmung  der  wahren  Regenmenge  mittelst  hoch  aufgestellter  Regen 
meuer.    Zeitschr.  f.  Met.  Z.   XIV.    1879.    S.  250,  abgebUdet  S.  253. 

2)  Met.  Z.  1802,  S.  173  und  1891  Littb.  S.  27.  Riggenbach  veranschlagt  die  Genauig- 
keit der  einzelnen  Messungen  auf  0.5  mm,  der  einzelnen  ^lesi^ungen  auf  0.5  mm,  der  Benutzungs- 
verloflt  kann  0.2  mm  betragen. 
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Tage  mit  Niederschlägen  berechnet.  Daza  giebt  man  gewöhnlich  für  jeden  Monat 
die  grösste  Tagesmenge  des  Niederschlages  an,  welche  namentlich  für  praktische 
Zwecke  von  Interesse  ist.  Wünschenswert  ist  noch  die  spezielle  Angabe  der  als 
Schnee  gefallenen  Niederschlagsmenge,  sowie  der  Zahl  der  Tage  mit  Schneefall  und 
mit  eigentlichem  Hagel  (ohne  Graupel). 

Wo  Registrierungen  der  Niederschlagsmengen  vorgenommmen  werden,  summiert 
man  die  Monatsmengen  für  Stundenintervalle  und  giebt  auch  die  Häufigkeit  der 
Niederschläge  für  jedes  Stundenintervall  an.  Diese  Zahlen  gestatten  dann  in  Form 
mehrjähriger  Mittel  den  täglichen  Gang  der  Niederschlagsmengen  und  der  Nieder- 
schlagshäutigkeit  zu  beurteilen. 

Die  Registrierungen  gestatten  auch  die  grössten  Stunden-  und  Minutenmengeu 
des  Niederschlags  abzuleiten.  Da  die  Niederschläge  selten  mit  Beginn  eines 
Stundenintervalls  anfangen,  sollte  man  diese  Werte  den  Autographenzeichnungen 
selbst  entnehmen  und  nicht  den  für  die  Stundenintervalle  reduzierten  Niederschlags- 
mengen. 0 

Die  Division  der  Niederschlagsmenge  durch  die  Niederschlagshäufigkeit  giebt 
die  Intensität  der  Niederschläge,  oder  die  „Regendichte".  Gewöhnlich  kann 
dieselbe  nur  derart  berechnet  werden,  dass  man  die  Monatssumme  des  Niederschlages 
durch  die  Anzahl  der  Niederschlagstage  dividiert,  der  Quotient  ist  die  mittlere  Re- 
genmenge eines  Regentages.  Genauere  Daten  erhält  man  aus  den  Registrierungen, 
welche  gestatten,  die  mittlere  Intensität  für  Stundenintervalle  zu  berechnen. 

Die  Division  der  Zahlen  für  die  Niederschlagshäufigkeit  (in  Tagen  oder 
Stunden)  durch  die  ganze  Dauer  des  Zeitraums  (ausgedrückt  in  gleichen  Einheiten) 
auf  welche  sich  selbe  beziehen,  liefert  die  Niederschlagswahrscheinlichkeit 
des  Monates,  des  Tages,  oder  auch  einer  bestimmten  Tagesstunde.  Von  Interesse  ist 
femer  auch  die  durchschnittliche  Dauer  der  Niederschläge  in  Stunden,  da  die- 
selbe in  verschiedenen  Klimaten,  sowie  auch  in  den  verschiedenen  Jahreszeiten  sehr 
verschieden  ist. 

1.  Weitere  Ausführungen  und  Beispiele.  Koppen  hat  gezeigt,  dass  man  auch 
dort,  wo  Registrierungen  fehlen,  die  mittlere  Dauer  des  Regens  an  einem  Regentage  berechnen 
kann  und  dadurch  auch  zur  Kenntnis  der  mittleren  Regendichte  oder  Intensität  pro  Stunde  ge- 
langt. Die  Regendichte  pro  Tag  kann  an  zwei  Orten  gleich,  aber  dennoch  der  Charakter  der 
Niederschläge  sehr  verschieden  sein;  an  dem  einen  Orte  fällt  der  Regen  in  laugedauernden  aber 
schwachen  Schauem,  an  einem  anderen  in  kurzen  heftigen  Schlagregcn,  die  aber  auch  nicht  mehr 
liefern.  So  verhält  es  sich  in  der  That  an  den  Küsten  der  Nord-  und  Ostsee,  gegenüber  den 
Sommerregen  im  südrussischen  Steppengebiete.  Deshalb  ist  die  Angabc  der  Regendichte  pro 
Stunde  von  Wichtigkeit,  die  man  aber  nur  für  sehr  wenige  Orte  aus  Registrierungen  er- 
halten kann. 

Ist  n  die  Gesamtzahl  der  Beobachtungen  und  r  die  Zahl  der  Notierungen  mit  Niederschlag 
zur  Zeit  der  Beobachtung,  (z.  B.  zu  den  Terminen  7,  2,  9)  so  ist  der  Quotient  r:n  die 
„absolute  Regen  Wahrscheinlichkeit"*  zum  Unterschied  von  der  Wahrscheinlichkeit,  dass  es 
während  eines  ganzen  Tages  einmal  regnet.  Bedeutet  ferner  N  die  Gesamtzahl  der  Stunden  des 
Zeitabschnittes  (Monates),  auf  welchen  r :  n  sich  bezieht,  so  stellt  (r :  n)  N  die  wahrscheinliche 
Gesamtdauer  des  Niederschlages  in  diesem  Zeitabschnitt  dar,  und  wenn  z  die  Zahl  der  Nieder, 
.schlagstage  in  demselben  bezeichnet,  so  stellt  das  Produkt  (r :  n)  (N  :  z)  die  durchschnittliche  Dauer 
des  Niederschlages  (in  Stunden)  an  einem  Niederschlagstage  vor.  Dividiert  man  schliesslich  die 
mittlere  Regendichte  pro  Tag  (Regenhöhe  h :  z)  durch  diese  Dauer  des  Niederschlags   in  Stunden, 

1)  Man  beachte  Hellmann:  Auswertung  der  Aufzeichnungen  registrierender  Regenmesser. 
Met.  Z.    B.  XXXV.    1900.   8.  136. 
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so  erhält  man  die  mittlere  Niederschlagshöhe  während  einer  Stunde  Niederschlag  (d.  i.  in  unseren 
Symbolen  hn:rN).  Derart  kann  man  die  gewöhnlichen  meteorologischen  Beobachtungs Journale  zu 
einer  sehr  weitgehenden  Detaillierung  der  Niederschlagsverhältnisse  ausnutzen,  wenn  nur  bei  jedem 
Beobachtungstermin  auch  angegeben  wird,  ob  gerade  zur  Zeit  desselben  ein  Niederschlag 
stattgefunden  hat. ') 

Eine  andere  für  viele  Zwecke  wichtige  und  interessante  Spezialisierung  der 
Niederschlagsverhältnisse  erhält  man  ferner,  wenn  man  die  Häufigkeit  der  Nie- 
derschläge von  verschiedener  Intensität  angiebt,  oder  die  Zahl  der  Nie- 
derschlagstage  nach  gewissen  Schwellenwerten  auszählt,  z.  B.  die  Zahl  der  Tage  mit 
einer  Niederschlagshöhe  bis  zu  1mm,  von  1 — 5,  6 — 10,  11 — 15,  16 — 20,  21 — 25  mm 
etc.  bestimmt. 

Beispiele.  1.  Gewöhnliche  Kegenwahrscheinlichkeit.  Berlin,  Zahl  der  Tage  mit 
Niederschlägen  im  Dezember  (Maximum)  16.1,  im  Mai  12.3,  September  12.1  (Minimum),  Jahr  165.0 
Niederschlagswahrscheinlichkeit  im  Dezember  0.52,  Mai,  September  0.40,  Jahr  0.45.  Im  Dezember 
ibt  jeder  zweite  Tag  ein  Niederschlagstag,  im  Mai  und  September  kommen  deren  4  auf  10  Tage; 
im  Jahresdurchschnitt  45  auf  100  Tage.  In  Kom  hat  der  November  die  Regenwahrscheinlichkeit 
0.37,  der  Juli  aber  bloss  0.07,  letztere  ist  mehr  als  fünfmal  kleiner,  die  Änderung  also  sehr  gross. 

Zwölfjährige  Registrierungen  gestatten  für  Berlin  die  absolute  Niederschlags  Wahr- 
scheinlichkeit direkt  zu  berechnen.  Januar  und  Februar  haben  (zusammen)  durchschnittlich 
148  Stunden,  Juli  und  August  122.7  Stunden  Niederschlag,  das  Jahr  deren  826.2.  Daraus  berechnet 
sich  die  absolute  Niederschlagswahrscheinlichkeit  des  Januar  und  Februar  zu  0.103,  Juli  und 
August  0.082,  Jahr  0.094.  Das  ist  die  durchschnittliche  Regenwahrscheinlichkeit  einer  Stunde; 
unter  100  Stunden  giebt  es  deren  9*/«  mit  Niederschlag. 

Man  kann  aber  die  absolute  Niederschlagswahrscheinlichkeit  auch  nach  Koppen s  Me- 
thode berechnen,  die  man  die  Methode  der  Stichproben  nennen  könnte.  Aus  den  drei  täglichen 
Beobachtungen  ergiebt  sich,  dass  in  Berlin  Im  Jahresmittel  (Mittel  1888/96)  in  131  Fällen  ein  Nieder- 
Hchlag  zu  einem  der  Beobachtungstermine  eintritt ;  die  absolute  Niederschlagswahrscheinlichkeit  ist 
demnach  131  :  (3x365)  «■  0.120  etwas  grösser,  als  nach  den  Registrierungen.  Diese  Erfahrung 
macht  man  allgemein,  und  sie  erklärt  sich  dadurch,  dass  die  Registrierapparate  die  ganz  schwa- 
chen Niederschläge  nicht  angeben.") 

Die  Regenregistrierungen  von  5  Orten  in  Norddeutschland  1895  und  1896  ergeben  nach 
II  eilmann  die  wirkliche  Dauer  des  Regens  in   einer  sogenannten  Regenstunde  zu  0.66  Stunden. 

2.  Regendichte  oder  Intensität.  Gewöhnlich  wird  dieselbe  pro  Regentag  angegeben. 
Z.  B.Berlin  Januar  imd  Februar  je  38.5  mm  Regen  an  14  Tagen,  giebt  pro  Tag  2.7  mm  als  Regen- 
dichte im  Winter,  Juni  und  Juli  liefern  dagegen  71.5  mm:  13.8  =  5.2,  fast  doppelt  so  viel,  Jahr 
596  :  165  *=s  3.6  mm.  Die  Regendichte  unterliegt  grossen  Verschiedenheiten  in  verschiedenen  Kli- 
maten.  In  Nordeuropa,  Finnmarken  beträgt  sie  2.5  (Frühling  1.7,  Sommer  3.7',  an  der  Mandal- 
küste,  Norwegen,  aber  9.6  mm  (Frühling  8.1,  Herbst  11.6),  in  Norddeutschland  3.5  bis  4.5,  in  Süd- 
westdeutachland 5.5  bis  8.3,  in  Südbrasilien  11,  in  Uruguay  17.5  mm.     In  den  Tropen  erreicht  die 

1)  W.  Koppen,  Regeuhäufigkeit  und  Regendauer.  Z.  f.  Met.  XV.  1880.  S.  362.  — 
Okada  in  Tokio  hat  nach  stündlichen  Registrierungen  an  8  Stationen  in  Japan  die  Methode  der 
, Stichproben*  von  Koppen  geprüft  und  gefunden,  dass  dieselbe  selbst  bei  drei  täglichen  Beobach- 
tungen die  Dauer  der  Regen  genauer  liefert  als  die  gewöhnlichen  selbstregistrierenden  Regen- 
mei«ser.    Joum.  Met.  Soo.  of  Japan,  Nov.  1904. 

2)  Wenn  aus  den  Reduktionen  der  Niederschlagsregistrierungen  die  Zahl  der  Stunden  mit 
Niederschlag  ausgezählt  wird,  so  wird  jede  Stunde,  in  welcher  Niederschlag  gefallen,  als  volle 
Niederschlagsstunde  gezählt,  man  erhält  deshalb  eine  zu  lange  Dauer  der  Niederschläge.  Be- 
stimmungen des  dadurch  nötig  werdenden  Reduktionsfaktors  ergaben  zu: 

Winterhalbjahr  Sommerhalbjahr  Mittel 
Potadam  (Sprung)             0.52                         0.48  0.50 

Basel  (Riggenbaoh)        0.68  0.58  0.63 

Triest  (MazcUe)  0.73  0.52  0.66 
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Regendichte   20  mm   und  darüber.     Zu  Batayia  beträgt   sie   im  Januar  und  Februar    (Regenzeit) 
15.6,  im  Juli  und  August  bloss  7.9,  im  Jahr  11.3  mm. 

Zu  Cherrapunjee  (Assam),  dem  regenreichsten  Orte  der  Erde,  ist  die  mittlere  Regendichte 
65.5  mm,  vom  Mai  bis  September  in  der  Regenzeit  80  mm  und  auf  dem  Höhepunkt  derselben  Juni 
und  JullM  sogar  106  mm! 

Die  Regendichte  pro  Stunde,  die  aus  den  Registrierungen  oder  nach  Köppens  Me- 
thode erhalten  werden  kann,  ist  ein  riclitigerer  Ausdruck  der  Regenintensität  in  verschiedenen 
Klimaten.  Für  Berlin  geben  die  Registrierungen:  Januar  und  Februar  0.24,  Juni  und  Juli  0.91 
Jahr  0.52  mm,  als  mittlere  Regenmenge  pro  Stunde;  für  Basel  Februar  0.40,  Juli  1.24,  Jahr  0.81  mm; 
für  San  Jose  (Costarica)  Regenzeit  4.3,  Jahr  3.1  mm,  zu  Batavia  liefert  eine  Regenstunde  5.6  mm. 

Xach  Köppens  Methode  haben  Mohn  und  Meyer  für  viele  Orte  die  stündliche  Intensität 
der  Niederschläge  berechnet.  Für  Norwegen  findet  Mohn  z.B.;  Finnmarken  0.32  (0.22  bis  0.52), 
Mandalküste  1.66  (1.3  bis  2.5),  Meyer,  für  Deutschland:  Nordseeküste  0.90  (Sommer  1.3),  Ostsee- 
küste  0.87  (Sommer  1.5),  Süd  Westdeutschland  1.2  (Sommer  1.9). 

3.  Die  durchschnittliche  Dauer  des  Regens  an  einem  Regentag  ist  ein  meteorologisches 
Klement  von  erheblichem  Interesse.  Köppens  Methode  gestattet  dieselbe  für  viele  Orte  ohne 
grosse  Mühe  zu  berechnen.  Wir  haben  nur  nötig,  die  absolute  Regenwahrscheinlichkeit  mit  der 
Zahl  der  Stunden  des  betreffenden  Zeitabschnittes  zu  multiplizieren  und  erhalten  so  die  Gesamt- 
dauer des  Regens,  welche  durch  die  Zahl  der  Regentage  dividiert,  dann  die  mittlere  Dauer  de« 
Regens  an  einem  Regentag  liefert.  Für  Berlin  war  die  absolute  Regenwahrscheinlichkeit  des 
Jahres  0.120,  multipliziert  mit  305x24  giebt  1048  Stunden  als  Gesamtdauer  des  Regens,  Zahl  der 
Regentage^)  für  die  gleiche  Periode  173,  somit  mittlere  Regendauer  an  einem  Regentag  6.0  Stunden. 
Aus  der  Regendichte  pro  Tag  596  :  163  =  3.44  erhält  man  dann  pro  Stunde  0.57  mm,  mit  der  Re- 
gistrierung nahe  übereinstimmend.  Für  Göttingen  fand  H.  Meyer  als  mittlere  Regendauer  4.5 
Stunden  für  das  Jahr,  Winter  6.2,  Sommer  3.2.  Das  Mittel  für  Norddeutschland  «ist  4.4,  für 
Südwestdeutschland  5.8  Stunden. 

Hellmann  findet  (nach  den  Registrierungen  1895/96)  die  mittlere  Dauer  eines  einzelnen 
Regenfalles  zu  Klausthal  und  Ratibor  50  Minuten,  an  den  Gebirgsstationen  69  Minuten;  die  ganze 
Regendauer  an  einem  Regentag  (im  Mittel  von  fünf  Stationen)  ist  4.2  Stunden. 

Wir  schliessen  mit  einem  lehrreichen  Beispiel,  das  alle  erörterten  Elemente 
der  Niederschläge  zusammenf asst : 


Ort 

Paris 
Perpignan 


Regen- 
menge  Regen- 
mm        tage 


Regen- 

dichte   ^'^'^^'^"■ 
mm      «^"'^^• 


574 
598 


169.5 
84.3 


3.4 

7.1 


654 
312 


Regen- 
mm  ® 

stund, 
pro 

Stunde    P^^-^- 
Tag 

3.8 
3.7 


0.9 
1.9 


absol. 
Regen- 

wahr- 
scheinl. 

0.075 
0.036 


Regenmenge 
pro  Stunde 
Grösste  Kl. 


Regendauer 

pro  Regentag 

Grösste  Kl. 


1.6 
3.0 


0.5 

1.5 


4,8 
5.9 


2.6 
2.1 


Die  Maxima  der  Regendichte  (sie  sind  im  Mittel  der  Monate  angegeben)  fallen 
auf  den  Sommer,  die  Minima  auf  den  Winter,  bei  der  Regendauer  verhält  es  sich 
umgekehrt. 

2.  Zahl  der  Niederschlagstage  nach  bestimmten  Schwellenwerten, 
d.  i.  nach  den  Regenmengen  pro  Tag.     Die  Sonderung    der  Tage  mit  Niederschlag 


1)  In  diesen  beiden  Monaten  fallen  an  55  Tagen  (Regen Wahrscheinlichkeit  also  0.90)  täg- 
lich 106.4  mm  Regen  im  Durchschnitt  vieler  Jahre.  Die  Regen  Wahrscheinlichkeit  von  Mai  bis 
September  inkl.  ist  0.86. 

2)  Als  Regentage  sind  alle  Tage  zu  zählen,  an  denen  überhaupt  Regen  gefallen.  Gewöhn- 
lich werden  aber  nur  jene  Tage  gezählt,  an  denen  messbarer  Regen  fiel,  0.1  mm  wenigstem»,  »u- 
weilen  nur  die  Tage  mit  0.2  mm  und  darüber.  Dann  wird  die  berechnete  Regendauer  länger  aus 
fallen  und  muss  auch  definiert  werden  als  mittlere  Dauer  der  Regen  von  0.2  mm  und  darüber- 
Die  für  Berlin  berechnete  Regendauer  gilt  für  messbare  Regen  und  ist  deshalb  grösser.  Eine  inter- 
nationale Einigung  über  die  Zählung  der  Regentage  nach  einem  bestimmten  Schwellenwert  existiert 
nicht.     Siehe  Brückner,  Zählung  der  Regentage.     Met.  Z.   XXII.    1887.   S.  241. 
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nach  der  Regenmenge,  die  sie  geliefert  haben,  wirft  nach  mehrfacher  Hinsicht  in- 
teressante Resaltate  ab  and  sollte  deshalb  stets  vorgenommen  werden,  wenn  man  die 
Regenverhältnisse  eines  Ortes  spezieller  darstellen  will.  Praktisch  ist  diese  Sonderang 
wichtig  für  die  Beziehangen  zwischen  Bodenknltar  and  Niederschlag  wie  für  hydro- 
technische Zwecke. 

Eine  Übereinkunft  über  bestimmte  Schwellenwerte  existiert  nicht,  durch  graphische  Kon- 
struktion  lassen  sich  aber  die  nach  verschiedenen  Schwellenwerten  berechnete  Häufigkeiten  ver- 
gleichbar machen. 

Ein  Beispiel,  nach  Grossmann,  die  Küsten  der  Nord-  und  Ostsee  (acht  Orte)  betreffend  für 
die  Häufigkeit  der  Tage  im  Jahre  mit  Regenmengen,  abgestuft  nach  gewissen  Schwellenwerten  folgt : 
Tage  mit  Regen  >0.0  0.2  1.0  5.0  10.0  20  mm 

Auf  100  Tage  im  Jahr   '  51  45  32  12  4  0.16 

Auf  100  Regentage  100  87  64  23  8  0.32 

In  Ha8el  liefern  nach  Riggenbach  die  Niederschläge  von  mehr  als  10  mm  durchschnitt- 
8 ich  die  Hälfte  der  jährlichen  Regenmengen  (aber  schwankend  zwischen  30  und  70Proz.);  deren 
Ergiebigkeit  wechselt  stark  (Extreme  174  mm  1884  und  861  mm  1872).  Im  Gegensatze  dazu  geben 
die  schwachen  Niederschläge  eine  nahezu  konstante  Jahressumme,  deren  Abweichung  im  Mittel 
nie  V*  der  mittleren  Regenmenge  erreicht.  Daraus  folgt,  dass  die  Unterschiede  der  Regenmengen 
von  einem  Jahre  zum  andern  hauptsächlich  von  der  wechselnden  Zahl  der  Tage  mit  grossen  Nieder- 
schlägen herrühren.  Mittlere  Abweichung  der  Zahl  der  Tage  mit  schwachen  Niederschlägen  7 — 12 
Proz.,  jene  der  Zahl  der  Tage  mit  grossen  Niederschlägen  19  Proz.  Die  Regendichte  ist  in  nassen 
Jahren  grösser  als  in  trockenen.  Dieselbe  beträgt  in  nassen  Jahren  (mit  mehr  als  900  mm)  8.3  mm, 
in  mittleren  (8 — 900  mm)  7.7  und  in  trockenen  (unter  800  mm)  6.7  mm. 

Die  häufigsten  Regentage  sind  durchschnittlich  jene,  welche  eine  Regenmenge 
unter  der  mittleren  Regendichte  (pro  Tag)  liefern.  Die  mittlere  Intensität  der 
Regen  ist  nicht  die  häufigste,  der  Scheitelwert  liegt  unter  dem  Mittelwert;  da  der 
Niederschlag  eine  untere  Grenze  0  hat,  aher  keine  absolute  obere  Grenze,  so  war 
das  zu  erwarten.  Ein  Regentag  von  mittlerer  Intensität  (mittlerer  Regendichte,  in 
Deutschland  ca.  5  mm),  gehört  schon  zu  den  ergiebigen  Regen,  die  Mehrzahl  aller  Tage 
mit  Niederschlag  liefert  erheblich  weniger. 

3.  Die  Mittelwerte  der  Niederschlagsmengen.  Die  Monatsmittel  der 
Niederschläge  werden  für  die  bürgerlichen  Monate  gebildet,  sie  geben  die  durch- 
schnittlichen Regensummen  an,  welche  in  einem  Monate  fallen  (ohne  Rücksicht 
auf  die  ungleiche  Länge  derselben).  Die  Summation  der  Monatsmengen  liefert  dann 
die  Jahresmenge  des  Niederschlages. 

Nur  in  einzelnen  Fällen,  auf  Grund  sehr  langjähriger  Regenmessungen,  hat  man 
auch  für  fünftägige  Perioden  (Pentaden)  die  mittleren  Regenmengen  berechnet.  Da 
der  Regen  zu  den  veränderlichsten  meteorologischen  Elementen  gehört,  die  Unter- 
schiede der  Regenmenge  des  gleichen  Jahresabschnittes  nach  verschiedenen  Jahrgängen 
ungemein  gross  sind,  so  lohnt  es  sich  selten,  für  kürzere  Jahresabschnitte  als  der 
Monat,  Mittel  abzuleiten. 

IV.  Die  Veränderlichkeit  der  Jahres-  und  der  Monatseummen  des  Regenfalls.  0 

Die  mittlere  Veränderlichkeit  der  Jahressummen  des  Niederschlags 
(mittlere  Abweichung)   beträgt  in  Mitteleuropa  ca.   15  Proz.,   im  europäischen  Russ- 

1)  S.  darüber  J.  llann,  Regenverhältnisse  von  Österreich-Ungarn.    II,   Met.  Z.    1881.   S.  334. 

—  Derselbe:  Die  Schwankungen  der  Niederschlagsmengen  in  grösseren  Zeiträumen.  Met.  Z.  1902. 
S.  73.  —  V.  Kremser,  Die  Veränderlichkeit  der  Niederschlüge.     D.  Met.  Z.    B.  I.    1884.    S.  »3. 

—  Wild,  Regenverhältnisse  des  Russischen  Reiches.     Repertorium  f.  Met.   Suppl.  V. 
Haan,  Meteorologie.  1 0 
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land  15 — 19  Proz.,  in  Italien  18  Proz.,  in  Spanien  und  Algerien  22  Proz.,  im  süd- 
lichen und  östlichen  Russland  und  in  Sibirien  20 — 30  Proz.,  drei  tropische  Stationen 
geben  nur  12 — 15  Proz.  So  weit  weicht  durchschnittlich  die  Regenmenge  eines 
Jahres  vom  viel  jährigen  Mittel  ab.  Fragt  man,  wie  gross  die  mittleren  und  extremen 
Abweichungen  des  Mittels  von  je  5,  10,  2ü,  30  und  40  sich  folgenden  Jahren  ist, 
so  erhält  man  folgende  Antwort.  ^) 

Abweichung  eines  5,    10  etc.  jährigen  Mittels  vom  vieljährigen  Mittel  in  Proz. 
Mittel  von  je  5  10  20  30  40  Jahren 

Mittlere  Abweichung  (Proz.  des  Mittels). 
Mitteleuropa  8.7  7.5  5.2  2.6  2.3 

England  —  5.1  3.7  2.4  1.9 

Absolute  Grenzen  innerhalb   100  Jahren  in  Mitteleuropa. 
Maximum  124  117  111  107  104 

Minimum  79  87  90  94  96 

Innerhalb  70  Jahren  in  England. 
Maximum  —  116  108  105  103 

Minimum  —  90  94  97  97 

30  jährige  Mittel  des  Regenfalls  können  in  den  extremsten  Fällen  etwa  um 
()  Proz.  über  oder  5  Proz.  unter  dem  wahren  Mittel  liegen.  Man  nimmt  jetzt  meist 
an,  dass  35  jährige  Mittel  hinreichend  genau  seien.  Es  beträgt  aber  die  Veränder- 
lichkeit der  Jahressummen  in  West-  und  Mitteleuropa  circa  13  Proz.  der  mittleren 
jährlichen  Regenmenge,  der  wahrscheinliche  Fehler  eines  30  jährigen  Mittels  ist  dem- 
nach 2.Ü,  der  eines  4 o  jährigen  1.7  und  der  eines  50  jährigen  1.5  Proz. 

Unmittelbar  sich  folgende  trockene  Jahre  können  im  Mittel  betragen:  2 :  62 
Proz. ;  3:71  Proz.,  4:76  Proz.,  5:78  Proz.,  dagegen  sich  folgende  nasse  Jahre : 
2  :  133,  3  :  128,  4  :  124,  5: 123  Proz.     In  England  sind  die  Grenzen  etwas  kleiner. 

Das  trockenste  und  das  nasseste  Jahr  in  einer  sehr  langen  Periode  wird  in 
Mitteleuropa  durch  152  Proz.  und  54  Proz.  des  Mittels  repräsentiert,  in  England 
durch  150  und  60  Proz.  Für  trockene  Orte  liegen  diese  Grenzen  weiter  auseinan- 
der als  für  nasse.  In  Indien  geben  10  nasse  Orte  (mit  343  cm  Jahressumme)  140 
und  65  Proz.,   10  trockene  (mit  52  cm)  214  und  37  Proz.  als  Grenzen. 

Die  trockenen  Jahre  sind  im  allgemeinen  häufiger  als  die  nassen.  Die  extrem 
nassen  Jahre  gehen  weiter  über  den  Mittelwert  hinaus  als  die  extrem  trockenen. 
Die  langen  Reihen  von  Regenmessungen  zu  Padua,  Mailand,  Klagenfurt  geben  fol- 
gende durchschnittliche  Häufigkeit  trockener  und  nasser  Jahre  (in  100  Jahren): 

sehr  ^      -  nahe  sehr  extrem 

Charakter  ,  trocken  .  nass 

trocken  normal  nass  nass 

Prozente  51—70         71—90         91—110         111—130         131—150         über  150 

Häufigkeit  8  26  37  22  6  1 

Auf  34  ZU  trockene  Jahre  kommen  29  nasse  und  37  ziemlich  normale  Jahre. 
Hellmann  kommt  für  Deutschland  zu  einem  ähnlichen  Resultat,  auf  52  trockene 
Jahre  (unter  100)  kommen  nur  48  nasse. 

Die  Veränderlichkeit  der  Monatssummen  des  Regenfalls  ist  natürlich  noch 
viel  grösser  als  die  der  Jahressummen.  In  Mitteleuropa  beträgt  dieselbe  rund 
45  Proz.   der    dem    Monate    zukommenden   normalen    Regenmenge,    in  Italien  über 

1)  Die  englischen  Stationen  hat  H.  R.  Mill  berechnet;  ich  nehme  hier  das  Mittel  von  vier 
Orten.  Mitteleuropa  i^t  repräsentiert  durch  Padua  176  Jahre,  Klagenfurt  88  Jahre,  Mailand 
100  Jahre. 
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55  Proz.  und  steigt  in  Spanien  und  Algerien  (ohne  die  regenarmen  Sommermonate) 
bis  auf  60  Proz.  Im  nördlichen  und  mittleren  Russland  und  in  Westsibirien  beträgt 
sie  40 — 50  Proz.,  im  Süden  und  Osten  Russlands  und  Sibiriens  60 — 70  Proz. 
Einige  tropische  Stationen  gaben  mir  für  die  Regenzeit  bloss  ca.  32  Proz.,  für  die 
Trockenzeit  60  Proz. 

Die  wahrscheinlichen  Fehler  eines  1 0  jährigen  Monatsmittels  sind  im  Winter 
in  Österreich  ca.  1 5  Proz.,  in  Deutschland  1 3,  in  Italien  1 7  Proz. ;  die  eines  zwanzig- 
jährigen 11,8  und  1 0  Proz.,  die  eines  dreissigjährigen  etwa  9,  6  und  8  Proz.  Für 
die  Sommermonate  sind  diese  Fehler  etwas  kleiner,  in  Österreich  10,  7  und  6  Proz. 
in  Deutschland  10,  6  und  5  Proz.  Es  sind  daher  sehr  lange  Reihen  von  Regen- 
messungen nötig,  um  die  Monatsmittel  auch  nur  auf  5  Proz.  verlässlich  zu  erhalten. 

Die  zu  trockenen  Monate  sind  häufiger  als  die  zu  nassen.  Die  Wahrschein- 
lichkeit eines  trockenen  Monats  ist  zu  Padua  und  Klagenfurt  0.56,  die  eines  nassen 
0.44,  und  die  Wahrscheinlichkeit,  dass  zwei  sich  folgende  Monate  in  gleichem  Sinne 
abweichen,  ist  gi'össer  (0.55)  als  die  eines  Wechsels  (0.45).  Folgen  von  9 — 14  trockenen 
Monaten  kommen  achtmal  häufiger  vor  als  gleiche  Folgen  von  nassen  Monaten.  Die 
negativen  Abweichungen  der  Monatsmittel  sind  um  30  Proz.  häutiger  als  die  positiven, 
die  mittlere  Abweichung  der  ersteren  ist  46  Proz.,  die  der  letzteren  60  Proz.  des 
Mittels  (Padua  und  Klagenfurt). 

Wendet  man  die  Rechnung  nach  Cornu  (s.  S.  91)  auf  die  Abweichungen  der 
Jahressummen  des  Regenfalles  von  Padua,  S.  Fernando,  Greenwich  an,  so  erhält  man 
recht  nahe  die  Ludolphische  Zahl,  so  dass  man  behaupten  kann,  diese  Abweichungen 
verhalten  sich  nahezu  wie  zufällige  Fehler. 

6.  Ableitung  vergleichbarer  Mittelwerte  der  Niederschlagsmenge 
W^egen  der  grossen  Veränderlichkeit  der  Niederschlagsmengen  nach  den  Jahrgängen 
sind  für  Landesteile  von  ähnlichem  Witterungscharakter  nur  jene  mittleren  Nieder- 
schlagsmengen direkt  vergleichbar,  welche  aus  den  gleichen  Jahrgängen 
berechnet  worden  sind. 

Da  aber  häufig  der  Fall  vorkommt,  dass  an  einigen  Orten  deren  Niederschlags- 
mengen man  auch  zu  benutzen  für  nötig  findet,  nicht  die  ganze  Zeit  hindurch  Regen- 
messungen angestellt  worden  sind,  so  muss  man  auf  ein  Mittel  bedacht  sein,  auch 
diese  unvollständigen  Beobachtungsergebnisse  mit  den  vollständigen  vergleichbar  zu 
machen. 

Ein  solches  Mittel  bietet  der  folgende  Erfahrungssatz: 

Auch  die  Anomalien  der  Regenverteilung  treten,  wie  die  des 
Luftdruckes  und  der  Temperatur,  über  grösseren  Teilen  der  Erdober- 
fläche gleichzeitig  im  gleichen  Sinne  und  mehr  oder  weniger  auch  im 
gleichen  Ausmasse  auf.  Nur  gilt  dieser  Satz  für  die  Niederschläge  in  viel  be- 
schränkterem Masse  und  im  allgemeinen  für  viel  kleinere  Gebiete,  als  dies  für  die 
Temperatur  und  namentlich  für  den  Luftdruck  der  Fall  ist.  Am  deutlichsten  kommt 
dieser  Erfahrungssatz  zum  Ausdrucke,  wenn  man  die  Jahresmengen  des  Regenfalles 
benachbarter,  oder  nicht  zu  weit  entlegener  Orte  von  gleicher  Lage  (namentlich  zu 
einem  Gebirge)  in  aliquoten  Teilen  der  Mittel  aus  der  gleichen  Anzahl  korrespon- 
dierender Jahrgänge  ausdrückt;  also  in  Prozenten  derselben.  Selbst  wenn  die  Jahre s- 
sommen  des  Niederschlages  der  komparierenden  Orte  sehr  verschieden  sind,  stimmen 

16* 
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Jahr 

1881 

Luzem 

106 

Basel 

122 

Quotient 

1.32 

1890 

1891 

1892 

91 

106 

105 

86 

110 

94 

1.64 

1.46 

1.68 

im   allgemeinen  die    gleichzeitigen    einzelnen   Jahresmengen   recht  gut  mit  einander 
überein,  wenn  man  sie  als  Verhältniszahlen  der  Mittelwerte  hinschreibt. 

Nehmen  wir  z.  B.  die  Regenmengen  der  Stationen  Basel  und  Luzem,  weiche  76  km  von 
einander  entfernt  sind  und  auch  einen  Höhenunterschied  von  180  m  aufweisen,  aber  beide  auf  der 
Nordseite  der  Alpen  liegen. 

Luzern  hat  im  Mittel  der  30  Jahre  1866/95  eine  Jahressumme  des  Niederschlags  von  1191  mm, 
Basel  nur  von  783  mm.  Die  Verhältniszahlen  zu  diesen  Mittelwerten,  sowie  die  Quotienten  der 
Jahresmengen  Luzem: Basel  waren  (der  mittlere  Quotient  ist  1.52): 

Regenmengen  in  Prozenten  der  vieljährigen  Mittel. 
1882      1883      1884      1885      1886      1887      1888      1889 
122         99  85  91         114        89         113         96 

125         90  72  89         118        84         106         96 

1.47       1.67       1.78       1.56       1.46      1.59       1.62       1.52  . 

Man  sieht,  dass  die  Variationen  der  Jahresmengen  des  Regens  nach  den  Jahrgängen  im  all- 
gemeinen parallel  verlaufen  und  dass  man  deshalb  voraussetzen  darf,  dass  auch  der  Regenfall 
eines  Ort«8  zwischen  Luzem  und  Basel,  oder  überhaupt  in  der  Nähe  einer  dieser  beiden  Stationen, 
in  gleicher  Weise  an  diesen  Variationen  teil  genommen  haben  wird.  Wären  nun  von  diesem  Orte 
nur  von  wenigen  Jahren,  sagen  wir  von  1883,  84  und  85  Regenmessungen  vorhanden,  so  darf  man 
annehmen,  dass  das  Mittel  dieser  drei  Jahre  erheblich  zu  niedrig  ausgefallen  ist,  und  man  kann 
dieses  Mittel  auf  ein  30  jähriges  reduzieren  nach  der  obigen  Tabelle.  Für  einen  Ort  in  der  Nähe 
von  Basel  würde  man  es  um  16  Proz.,  in  der  Nähe  von  Luzem  um  8  Proz.  vergrössera,  um  das 
genäherte  30  jährige  Mittel  zu  erhalten.  Man  sieht  übrigens  aus  obigen  Zahlen,  dass  in  der  Nähe 
des  Gebirges  mit  Zunahme  der  Seehöhe  bei  grösserer  Niederschlagsmenge  die  Variationen  kleiner 
werden,  als  draussen  in  der  Niederung,   worauf  schon  Kremser  hingewiesen  hat. 

Die  Methode,  die  einzelnen  Jahresmengen  des  Niederschlages  in  Prozenten  der  vieljährigen 
korrespondierenden  Büttel  auszudrücken,  gewährt  einen  bequemen  Überblick  über  die  gleichzeitigen 
Abweichungen  gewisser  Jahrgänge  vom  Normale  über  grösseren  Länderstrecken,  und  erweist  sich 
dazu  als  sehr  nützlich,  ja  fast  unentbehrlich. 

Die  Nebeneinanderstellung  der  einzelnen  Jahresmengen  selbst  von  vielen  Orten  bringt  den 
relativen  Regenmangel  oder  Regenüberfluss  bei  weitem  nicht  so  deutlich  zum  Ausdrucke,  nament- 
lich wenn  die  örtlichen  Regenmengen  sehr  verschieden  sind. 

Ein  noch  bequemeres  Mittel,  die  Ergebnisse  kürzerer  Eeihen  von 
Niederschlagsmessungen  auf  die  Normalwerte  einer  benachbarten  Sta- 
tion zu  reduzieren,  gewähren  die  Quotienten  der  korrespondierenden 
Kegenmengen  der  beiden  Orte.  Diese  Quotienten  sind  viel  weniger  veränder- 
lich als  die  Regenmengen  selbst  (bei  Stationen  von  erheblich  verschiedenen  Regen- 
mengen auch  weniger  als  die  Unterschiede  der  Jahresmengen).  Die  Veränderlich- 
keit der  Jahressummen  des  Regens  zu  Basel  und  Luzern  z.  B.  ist  rund  120  mm 
(ca.  12  Proz.),  die  der  Differenzen  nur  halb  so  gross  61  mm  (6.2  Proz.),  die  der  Ver- 
hältniszahlen 0.114  oder  7 1/2  Proz.  derselben.  Dies  ist  der  Erfahrungssatz  von  der 
genäherten  Konstanz  der  Verhältniszahlen  der  gleichzeitig  gefalle- 
nen jährlichen  Niederschlagsmengen  zweier  benachbarter  Orte. 

Man  kann  also  die  korrespondierenden  Differenzen  oder  Quotienten  der  Regenmengen  mit 
Vorteil  zur  Reduktion  der  Ergebnisse  einer  kurzen  Beobachtungsreihe  auf  die  längere  einer  Nach- 
barstation verwenden  und  dadurch  selbst  Regenmessungen  von  wenigen  Jahrgängen  vergleichbar 
machen,  d.  i.  sie  auf  eine  bestimmte  Normalperiode  zu  reduzieren.  Fehlen  die  Messungen  we- 
niger Jahre,  so  kann  man  die  Jahresmengen  der  fehlenden  Jahrgänge  durch  die  mittleren  korre- 
spondierenden Differenzen  oder  meist  besser  durch  die  Verhältniszahlen  ergänzen  (interpolieren). 
Man  sollte  nie  unterlassen,  die  Mittel  sämtlich  nach  dieser  Methode  auf  die  gleiche  Periode  zu 
reduzieren. ') 


1)  Das    13  jährige  Mittel  1885 — 1897    der  Niederschlagsmenge  von  Graz   ist   z.  B.   920  mra 
das  benachbarte  (allerdings   zum  Vergleiche    nicht   sehr  gut,    weil    hinter    dem  Gebirge  gelegene 
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7.  Homogene  Jahresreihen  der  Niederschlagsmessnngen.  Solche 
sind  unentbehrlich  für  alle  Untersuchungen  über  die  gleichzeitige  Verteilung  der 
Niederschläge,  Nachweise  von  trockenen  und  nassen  Jahrgängen,  Untersuchungen 
längerer  Perioden  in  der  Aufeinanderfolge  solcher  Jahresläufe  etc. 

Leider  sind  die  vieljährigen  Messuugsresultate  selten  homogen,  namentlich  die  älteren 
Messungen  gegenüber  den  neueren  Reihen,  da  man  früher  den  Einfluss  der  Aufstellung  der  Regen- 
messer auf  die  Ergebnisse  der  Messungen  zu  wenig  erkannt  und  gewürdigt  hat.  Die  Änderung  in 
der  Höhe  der  Aufstellung  des  Regenmessers,  oder  dessen  Übertragung  auf  einen  dem  Winde  stärker 
ausgesetzten  Platz,  Verwendung  von  Regenmessern  mit  zu  geringer  Auffangfläche  (namentlich 
wegen  der  Schneemessung)  oder  fehlerhafter  Messgläser  etc.  bewirken  eine  Unterbrechung  der 
Homogenität  der  Ergebnisse  der  Regenmessungen;  dieselben  sind  dann  kein  getreuer  Massstab 
mehr  für  die  wirklich  zeitlich  erfolgten  Variationen  des  Regenfalls. 

Die  Prüfung  der  Homogenität  der  Regenmessnngen  an  einer  Station  gelingt 
am  leichtesten,  wenn  von  einer  ziemlich  benachbarten  Station  eine  längere  homogene 
Reihe  von  Regenmessungen  vorliegt,  welche  mit  ersterer  Reihe  parallel  läuft.  Bildet 
man  die  Verhältniszahlen  der  korrespondierenden  Jahressummen,  so  verrät  sich  eine 
Unterbrechung  der  Homogenität  durch  eine  plötzliche  Änderung  dieser  Quotienten, 
die  sich  dann  im  gleichen  Sinne  eine  gewisse  Reihe  von  Jahren  hindurch  fortsetzt. 
Die  Quotienten  der  gleichzeitigen  Jahresmengen  bilden  ein  vortreffliches  Mittel  zur 
Prüfung,  ob  an  einer  Station  eine  Unterbrechung  der  Homogenität  stattgefunden  hat.  ^) 

IV.  Die  tägliche  und  die  jährliche  Periode  der  Niederschläge. 
1.  Die  tägliche  Periode. 

Allgemeines.  Die  tägliche  Periode  des  Regenfalles  kann  natürlich  nur  auf 
Grund  von  stündlichen  Regenmessungen  oder  von  Registrierungen  festgestellt  werden 
Dieselbe  ist  deshalb  noch  nicht  für  genügend  zahlreiche  Orte  aus  allen  Klimagebieten 
bekannt  oder  berechnet  worden.  In  Klimaten  mit  vorherrschendem  Schneenieder- 
schlag im  Winter  begegnet  die  Registrierung  dieser  meist  schwachen  Niederschläge 
grossen  Schwierigkeiten,  und  kann  nicht  mit  völlig  zureichender  Genauigkeit  er- 
folgen. 

Die  verschiedene  Empfindlichkeit  der  verschiedenen  Systeme  von  registrierenden  Regen- 
messern, sowie  deren  verschiedene  Aufstellung  beeinfiusst  auch  einigermassen  die  Ergebnisse,  da 
die  schwachen  Niederschläge  mehr  oder  weniger  der  Messung  entgehen,  wodurch  auch  die  berech- 
nete Verteilung  der  Niederschläge  auf  die  einzelnen  Tagesstunden  etwas  beeinflusst  wird. 

Die  tägliche  Periode  der  Niederschläge  ist  eine  komplizierte  Erscheinung,  die 
abgesehen  von  dem  sommerlichen  Nachmittags  -  Maximum  der  Gewitter-  und  Platz- 
regen  oft  keiner  Regelmässigkeit   zu  unterliegen  scheint.     Es  treten  im  Laufe  des 


Brück  (Entfernung  40  km)  hat  im  22  jährigen  Mittel  (1876—1897)  794  mm.  Die  mittleren  Quo- 
tienten Graz  :  Brück  sind:  1885—1890  1.19,  1891—1897  1.185,  Mittel  1.19,  somit  22  jähriges 
Mittel  des  Niederschlages  für  Graz  794  X  1.19  «  945  mm.  Hätten  ferner  z.  B.  im  Jahre  1893  die 
Messungen  zu  Graz  gefehlt,  und  man  würde  deshalb  die  Jahressumme  1893  für  Graz  nach  den 
Messungen  zu  Brück  a.  M.  haben  ergänzen  wollen,  so  würde  man  gefunden  haben:  Brück  1893, 
gemessen  673  mm  (nur  85  Proz.  des  22  jährigen  Mittels),  Keduktion  auf  Graz  673x1.19  »801 
Millimeter,  wirklich  gemessen  wurden  zu  Graz  805.  Derart  sind  unvollständige  Messungsergeb- 
nisse nach  den  Messungen  an  zweckmässig  gewählten  Nachbarorten  zu  ergänzen. 

1)  Z.  B.  Verhältniszahlen  Luzern  :  Basel  1866—1872:  1.17,  1.25,  1.25,  1.22,  1.12,  1.33  und 
1.03,  dann  von  1873  an  1.48,  1.45,  1.55,  1.45,  1.49,  1.29,  1.61  etc.;  zwischen  1872/73  »eigt  sich 
also  ein  Sprung  und  es  muss  an  einer  der  beiden  Stationen  nach  1872  eine  Änderung  eingetreten 
sein,  die  nun  weiter  untersucht  werden  kann. 
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Tages  fast  überall  zwei  Maxima  und  Minima  der  Regenmenge  ein,  häufig  auch  deren 
drei.  Lokalverbältnisse  spielen  eine  grosse  Rolle.  Die  übersichtlichste  Form  der 
Darstellung  der  Regenmengen  zu  verschiedenen  Tagesstunden  gewinnt  man,  indem 
man  dieselben  in  Bruchteilen  (Tausendteilen)  der  Tagesmenge  ausdrückt  und  so  die 
grossen  Verschiedenheiten  der  absoluten  Regenmengen  eliminiert,  die  für  den  vorlie- 
genden Zweck  gleichgiltig  sind.  Um  die  Übersichtlichkeit  zu  erhöhen  und  zugleich 
die  Sicherheit  der  Daten  selbst,  sind  hier  die  Regenmengen  in  zweistündige  Zeit- 
ntervalle  zusammengefasst  worden. 

1.  Die  Haupterscheinungen  des  täglichen  Ganges  der  Nieder- 
schlagsmengen. Die  erste  Gruppe  von  Orten  in  der  folgenden  Tabelle  umfasst 
Küstenstationen  in  sehr  verschiedenen  Klimaten  (Valentia,  S.  Martin  de  Hinx,  Triest, 
Coimbra,  Tokio,  Hongkong).  Dieselben  zeigen  durchgängig  ein  Maximum  der  Nieder- 
schlagsmenge bei  Nacht  und  am  Morgen  und  ein  Minimum  am  Nachmittage. 

Den  verbreitetsten  täglichen  Gang  der  Niederschlagsmenge  repräsentiert  die 
zweite  continentale  Gruppe  (Pawlowsk,  Berlin,  Prag,  Modena,  Bukarest,  Washington) 
mit  einem  Hauptmaximum  am  Nachmittage  und  einem  kleinen  sekundären  Maximum 
in  den  frühen  Morgenstunden.  Das  Hauptminimum  tritt  zwischen  8**  a  und  Mittag 
ein.  Man  kann  dies  als  den  kontinentalen  Typus  des  täglichen  Ganges  des  Regen- 
falles bezeichnen. 

In  den  Tropen  (Calcutta,  Simla,  Batavia,  Curityba,  Sao  Paulo)  ist  dies  über- 
haupt der  herrschende  Typus,  nur  viel  stärker  und  regelmässiger  ausgeprägt,  als  in 
mittleren  und  höheren  Breiten.  Am  extremsten  tritt  dieser  Typus  auf  in  Berg- 
gegenden der  Äquatorialzone  (San  Jose). ') 

Einige  Typen  des   täglichen  Ganges  des  Regenfalles.     Jahresmittel  in  Tausendteilen 

der  Tagessumme. 

Mttn.— 2     2—4    4—6     6—8     8—10     10— Mittag— 2     2—4     4—6     6—8     8—10     10— Mttn. 

6  Küstenstationen  Max.-Min.  «=  24  <*/oo. 

89  92         Ö8        93  90  79  74*         75*       75         75  80  80 

6  Inlandstationen  (aussertropisch)  *7  =«  37  '^/oo. 
68*  71         77         77  73*         77  86         105       103         97  87  79 

5  Tropenstationen  z/  =s  85  ®/oo. 
62*  71        69         59  55*         66         101         140       127       107  77  66 

San  Jose,  Costarica  ^-*285*^,oo. 
14  10  8  8  7*         25         129         251       292       170         60  26 

Den  Unterschied  zwisclien  dem  täglichen  Gange  der  Niederschlagsmenge  an  der  Küste  und 
im  Innern  des  Landes  zeigen  am   besten  die    beiden    unter  nahe    gleicher   Breite  liegenden  Orte 
Valentia  (an  der  äussersten  Westküste  Irlands)  und  Kew  (im  Osten  Englands). 
Tägliche  Periode  des  Regenfalles  (Mittel  1871—1895). 
Mttn.— 2    2—4    4—6    6—8    8—10    10— Mttg.— 2    2—4    4—6    6—8    8—10  10— Mttn. 
Valentia  88  98       98       90         84         76         74*         75        80        82         82  83 

Kew  83  80        84       81         81         76*       92  94        91        80         78*         80 

Kew- Valentia     —5       —13      —9     —9      —3  0         18  19        11—2—4         —3 

Von  6  h  abends  bis  10  h  vormittags  fällt  an  der  Küste  mehr  Kegen  als  im  Inland,  von 
Mittag  bis  6  h  abends  jedoch  hat  das  Land  (relativ)  mehr  Kegen.  Der  Überschuss  erscheint  be- 
zeichnender Weise  auf  wenige  Nachmittagsstunden  zusammengedrängt. 


1)  9®  56'  N  1150  m  Seehöhe.  In  der  Regenzeit  von  Mai  bis  Oktober  fallen  von  Mitternacht 
bis  Mittag  bloss  106  mm,  von  Mittag  bis  Mitternacht  1634.  In  den  3  Stunden  3— 6  *»  Nm  fallen 
45  Proz.  der  ganzen  Regenmenge. 
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Die  mittlere  Amplitude  (Maximum — Minimum)  von  9  Küstenorten  (ohne  die 
Tropenstationen)  ist  etwa  30^00,  die  von  11  Inlandstationen  beträgt  ca.  46  ^/oo,  die 
von  6  Tropenstationen  aber  129ö/oo.  In  den  Tropen  erreicht  die  Tagesperiode  der 
Regenmenge  ihre  grösste  Entwickelung. 

Als  allgemeinstes  Ergebnis  der  in  obiger  Tabelle  niedergelegten  Beobachtungs- 
daten kann  ausgesprochen  werden,  dass  die  Tageszeiten  der  reichlichsten  Niederschläge 
die  späten  Nacht-  und  frühen  Morgenstunden,  dann  wieder  die  späten  Nachmittags- 
stunden sind,  also  die  kältesten  und  die  wärmsten  Tagesstunden.  Die  Stunden  von 
8**  vormittags  bis  Mittag,  die  Tageszeit  der  Wärme  zun  ahme,  sind  die  niederschlags- 
ärmsten Stunden.  Die  Beziehungen  dieses  Ergebnisses  zu  den  Ursachen  der  Nieder- 
schläge sind  recht  naheliegend.  Die  Niederschlagsmaxima  der  späten  Nachmittags- 
stunden verdanken  der  aufsteigenden  Bewegung  der  Luft  über  den  Landflächen  ihre 
Entstehung,  die  nächtlichen  Niederschläge  der  nächtlichen  Abkühlung  durch  Wärme- 
ansstrahlung einer  dampfreichen  der  Sättigung  nahen  Atmosphäre,  hingegen  ist  die  Zeit 
der  raschesten  Erwärmung  der  Atmosphäre  von  oben  her  durch  die  Sonne  und  von 
unten  durch  den  erwärmten  Boden  der  Niederschlagsbildung  am  ungünstigsten.  Ein 
zweites  Abendminimum  der  Niederschläge,  zur  Zeit,  wo  man  gern  eine  herabsinkende 
Bewejarung  der  Luftschichten  und  damit  ein  Trockenerwerden  derselben  annimmt,  ist 
seltener  zu  bemerken,  als  man  annehmen  möchte. 

Die  vorstehenden  Tabellen  beruhen  auf  Mittelwerten  für  das  ganze  Jahr.  Es  is^vorauszusehen 
dass  im  Sommerhalbjahr  an  den  Inlandstationen  das  nachmittägige  Maximum  des  Regenfalles  vivl 
stärker  sich  einstellen  wird,  als  im  Jahresmittel.  Das  ist  in  der  That  der  Fall,  wie  folgende 
Beispiele  zeigen: 

Täglicher  Gang  der  llegenmenge  im  Sommerhalbjahr. 
Ort  Mttn.— 2    2—4    4—6    6—8    8—10    10— Mttg.— 2  2—4  4—6    6—8    8—10  10— Mttn. 

Pawlowsk(13)      53*        58       83       69        54*  75       104       187     112       99        80  76 

Berlin  (12)  62*         78        63        56*      63  70         93       127     118     131        76  68 

Wien  (11)  89  75        60*      74        71  62*       77       106      99       97      100  90 

Hohenheim  (10)  64*         69        71        60        61*  63         85       116     115       97      116  77 

Auch  im  Sommer  macht  sich  neben  dem  stark  hervortretenden  Hauptmaximum  am  Nach- 
mittag und  Abend  fdas  meist  zweiteilig  auftritt)  noch  ein  sekundäres  Maximum  in  den  ersten 
Morgenstunden  bemerkbar,  dem  ein  nächtliche»  Minimum  (zwischen  Mittemacht  und  4h) 
vorausgeht. 

Less  hat  gezeigt  (Met.  Z.  1900.  S.  49),  dass  die  starken  Sommerregen  (Platzregen)  zu 
Berlin,  Chemnitz,  Hohenheim  ein  verspätetes  Maximum  haben,  das  meist  auf  6 — 7  ^  fällt,  während 
bei  den  gewöhnlichen  Regen  das  Maximum  Kclion  früher  eintritt  (12 — 2''  Nm).  Überhaupt  sind 
vorwiegende  Nachtregen  verbreiteter,  als  man  gewöhnlich  meint  (z.  B.  Bern,  Mailand,  Alessandria, 
Tiflis,  Irkutek).  Agram  und  Budapest  haben  Sommer  wie  Winter  Nachtregen,  während  Turkeve 
auf  der  grossen  ungarischen  Niederung  solche  nur  im  Herbst  und  Winter  hat.  Mit  Hecht  macht 
Bona  (Met.  Z.  1902.  S.  224)  darauf  aufmerksam,  dass  der  Regen  eine  örtlich  fortschreitende  Er- 
scheinung ist,  was  auf  die  Verschiedenheit  der  täglichen  Periode  doch  w^ohl  Einfluss  haben  muss. 
Es  giebt  ja  Herde,  von  denen  die  Nachmittagsgewitter  häufig  ausgehen,  so  dass  dann  z.  B.  die 
östlich  davon  gelegenen  Gegenden  die  Gewitterregen  später  empfangen.  Humboldt  und  andere 
haben  aus  den  Tropen  berichtet,  dass  in  den  grossen  Flussthälern  und  auf  den  Ebenen  sich  die 
vom  Gebirge  herabziehenden  Gewitter  erst  Nachts  entladen. 

Wir  bemerken,  dass  auch  an  manchen  Inlandorten  in  der  Winterhälfte  des 
Jahres  bei  Nacht  relativ  mehr  Niederschlag  fällt  als  im  Sommer.  So  zu  Kew,  Aachen, 
Berlin  und  besonders  auffallend  zu  Paris.  Fünfjährige  Registrierungen  (1890/94)  am 
Met.  Central  Bureau  ergeben  folgende  merkwürdige  ürakehrung  des  täglichen  Ganges 
zwischen  Winter  und  Sommer: 
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Paris.     Täglicher  Gang  der  Regenmenge  nach  Angot. 

Mittn.— 3       3—6       6—9       9— Mittg.— 3       3—6       6—9       9— Mittn. 
Nov.— Febr.  125  147         164         109         103         100*       116  134 

Mai— Sept.  84  82  68*        99         166        257         160  84 

Im  Winter  ist  der  tägliche  Gang  des  Niederschlages  zu  Paris  rein  ozeanisch,  im  Sommer 
kontinental,  die  relative  Steigerung  des  Regenfalles  im  Sommer  drängt  sich  auf  die  Stunden  Mittag 
bis  8  h  abends  zusammen,  die  Differenzen  erinnern  sogleich  an  die  früher  aufgestellten  Unterschiede 
zwischen  Valentia  und  Kew  in  den  Jahresmitteln.  Paris  stimmt  im  Winter  mit  Valentia,  im 
Sommer  mit  Kew  überein.  Auffallend  sind  die  grossen  Amplituden  im  Winter  wie  im  Sommer 
und  die  totale  ümkehrung  des  Ganges  zwischen  beiden. 

Weniger  entschieden,  aber  doch  ganz  bestimmt  im  gleichen  Sinne  ist  die  Ände- 
rung vom  Winter  zum  Sommer  zu  Kew  und  Berlin. 

Unterschied  des  täglichen  Ganges.     Sommer — Winter.     (Kew,  Berlin.) 

Mttn.— 2    2—4    4—6    6—8    8—10    10-Mttg.— 2    2—4    4—6    6—8    8—10    10— Mttn. 
Mittel  —20        —19    —17    —17       —7         8         21  82        18        17  0  —16 

Im  Sommer  nimmt  in  Westeuropa  die  Regenmenge  bei  Tag  sehr  stark  zu, 
bei  Nacht,  namentlich  aber  in  den  ersten  Vormittagsstunden  nimmt  sie  ab. 

Auf  Grund  dieses  Ergebnisses  könnte  man  wohl  schliessen,  dass  an  den 
Küstenstationen  das  nächtliche  Maximum  in  den  Wintermonaten  am 
stärksten  auftreten  wird,  dass  es  dagegen  im  Sommer  mehr  zurücktritt.  Überhaupt 
scheint  es  plausibel,  anzunehmen,  dass  der  Winter  dem  Auftreten  der  nächtlichen 
Maxima  des  Regenfalls  am  günstigsten  sein  dürfte,  weil  dann  die  vom  Meere  auf  das 
Land  wehenden  feuchten  Winde  am  stärksten  abgekühlt  werden. 

Die  vorhandenen  Beobachtungsergebnisse  von  Küstenstationen  liefern  aber  ge- 
rade das  entgegengesetzte  Resultat.  / 

Unterschiede  der  täglichen  Periode  der  Regenmenge  zwischen    Sommer   und  Winter 
an  den  Küsten,     (^/oo  des  Mittels.) 
Mttn.— 2    2—4    4—6    6—8    8—10    10— Mttg.— 2    2—4    4-6    6—8    8—10  10— Mttn. 

Valentia. 
81  81         81 

90  69         64* 

9        —12     —17 

Triest. 
70  64*       65 

59  66         58 

-11  2—7 

In  Triest  wie  zu  Valentia  tritt  die  nächtliche  Steigerung  der  Niederschläge 
im  Sommer  entschiedener  auf  als  im  Winter,  dieselbe  ist  deshalb  keine  Erscheinung 
des  Winters.  Die  Differenz  der  Niederschlagsmengen  zwischen  wSommer  und  Winter 
von  10^  abends  bis  10^  vormittags  beträgt  zu  Valentia  55,  zu  Triest  IO^iqq  bei 
Tag  aber  von  10**  bis   !0*»  zu  Valentia  — 55,  zu  Triest  — 70 ^/oo. 

Mazelle  hat  gezeigt,   dass    in    Triest    in    allen    Beziehungen    die    nächtlichen 
Niederschläge  im  Sommer  entschiedener  auftreten  als  im  Winter. 

Während  also  über  dem  Lande  die  Tagregen  sich  vom  Winter  zum  Sommer 
steigern,  nehmen  sie  an  den  Küsten  ab,  und  dort  ist  gerade  der  Sommer  die  Zeit 
der  stärksten  nächtlichen  Niederschläge. 

Auch  in  Bezug  auf  die  Häufigkeit  der  Niederschläge  zeigt  sich  genau  dasselbe.  Die  25  jäh- 
rigen Kegistrierungen  des  Regenfalles  zu  Kew  und  Valentia  ergeben  folgendes: 


Nov.— Febr. 

88 

91 

84 

85 

Mai— Aug. 

91 

101 

105 

100 

Differenz 

3 

10 

21 

15 

Nov. — Febr. 

84 

77 

73 

71 

Mai— Aug. 

119 

106 

84 

61 

Differenz 

35 

29 

11 

—10 

78* 

78*   81 

SS 

84 

70 

80   76 

73 

81 

8 

2—5 

—15 

—  3 

77 

92   109 

116 

102 

58* 

74   93 

105 

118 

-20  ■ 

-18  —16 

—11 

16 
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Häufigkeit  der  Niederschläge  in  Tausendteilen  der  Gesamtdauer  (nach  Stunden). 

Mttn.— 2    2—4    4—6.  6—8    8—10    10— Mttg.— 2    2—4    4—6    6—8   8—10  10— Mttn. 
Unterschied :  Sommer  —  Winter. 
Kew  —8        —11        0      —34     —26         13         17        20        19  7  4         —1 

Valentia  11  14      17  15  1     —11     —10    —13    —10       —10       —2         —2 

Die  Häufigkeit  der  Niederschläge  zeigt  genau  dieselben  Verhältnisse  wie  die  Nieder- 
schlagsmenge. Im  Inland  (Kew)  nimmt  die  Häufigkeit  der  Niederschläge  bei  Tage  vom  Winter 
zum  Sommer  um  80 ^/oo  zu,  die  der  nächtlichen  Niederschläge  natürlich  um  ebensoviel  ab.  Zu 
Valentia  an  der  Küste  aber  nimmt  die  Häufigkeit  der  Tagesniederschläge  vom  Winter  zum  Sommer 
um  58^/00  ab,  die  der  nächtlichen  Niederschläge  dagegen  um  dasselbe  zu. 

Das  Ergebnis  lässt  sich  demnach  ganz  entschieden  dahin  zusammenfassen,  dass 
im  Sommer  an  den  Kiisten  die  nächtlichen  Niederschläge  relativ  an  Menge  und 
Häufigkeit  zunehmen,  dass  also  die  Entstehung  nächtlicher  Niederschläge  gegenüber 
jener  bei  Tag  im  Sommer  eine  Begünstigung  erfahren  muss. 

Die  Ursache  dieser  Erscheinung  ist  jedenfalls  im  folgenden  zu  suchen.  Bei  Tag  ist  das 
Land  wärmer  als  das  Meer  und  die  vom  Meere  kommende  Luft  wird  über  dem  Lande  trockener, 
auch  die  vom  Meere  kommenden  Niederschläge  lösen  sich  mehr  oder  weniger  über  dem  Lande 
auf.  Daraus  ergiebt  sich  an  den  Küsten  eine  Tendenz  zu  einem  Vorwiegen  der  Niedersclüäge  bei 
Nacht,  wo  das  Meer  wärmer  ist  als  das  Land,  was  namentlich  in  den  frühen  Morgenstunden  der 
Fall  ist.  Diese  Wirkung  des  Landes  gewinnt  aber  im  Sommer  einen  viel  grösseren  Einfluss  als 
im  Winter,  die  tägliche  Temperaturschwankung  über  der  Litteralzoue  ist  im  Sommer  grösser  als 
im  Winter,  die  stärkere  Erwärmung  des  Landes  in  den  Nachmittagsstunden  im'  Sommer  ist  der 
Entstehung  der  Niederschläge  (in  Meeresnähe)  dann  viel  hinderlicher.  (Auch  die  relative  Regen- 
airmut  der  Flachküsten  (von  Hellmanm  nachgewiesen)  beruht  wohl  zum  Teil  darauf.)  Deshalb 
muss  die  Tendenz  zu  einem  relativen  Vorwiegen  der  nächtlichen  Niederschläge  im  Sommer  grösser 
sein  als  im  Winter. 

In  Gebieten  grösserer  Lufttrockenheit,  wo  die  aufsteigende  Bewegung  der  Luft  in  den  Nach- 
mittagsstunden nicht  leicht  zu  Niederschlägen  Veranlassung  geben  kann,  können  deshalb  auch 
leicht  die  nächtlichen  Niederschläge  das  Übergewicht  erlangen. 

In  vielen  Küstengebieten  der  Tropen  sind  nächtliche  Niederschläge  die  vor- 
wiegenden, so  in  Kamerun,  Borneo,  manchen  Teilen  von  Neuguinea  etc.  Nament- 
lich zur  Zeit  der  Monsunregen  ist  an  den  Luvküsten  eine  Tendenz  zur  Verstärkung 
nächtlicher  Niederschläge  vorhanden,  was  in  den  vorstehenden  Erörterungen  seine 
Erklärung  lindet. 

Eine  Bestätigung  liefern  die  30jährigen  Registrierungen  des  Regenfalles  zu  Hatavia.  Aber 
nur  zur  Zeit  des  Höhepunktes  der  Monsunregen  im  Januar  und  Februar  überwiegen  daselbst  die 
Nachtregen,  im  Dezember  noch  übervriegt  das  normale  tropische  Nachmittagsmaximum,  das  nament- 
lich vor  Beginn  der  Regenzeit  im  Oktober  und  November  am  stärksten  auftritt,  wo  die  Nach- 
inittagsgewitter  am  häufigsten  sind. 

Tägliche  Periode  des  Regenfalles  in  Batavia  (30  Jahre).     %o. 

Menge 

Monate      Mttn.— 2  2—4  4—6  6—8  8—10  10— Mttg.— 2  2—4  4—6  6—8  8—10  10— Mttn.    .      ~L 

^  in  cm 


Jan.  u.  Febr. 

110 

107 

115 

89 

68 

61* 

63 

64 

77 

77 

70» 

99 

69 

Okt.  u.  Nov. 

40 

32 

25 

22 

13* 

92 

128 

172 

225 

137 

74 

40 

23 

3.  Täglicher  Gang  der  Regenhäufigkeit  und -Intensität.  Neben  dem 
täglichen  Gang  der  Regenmenge  selbst  kommtauch  noch  jener  der  Häufigkeit  des 
Regenfalles  in  Betracht,  der,  wie  man  weiss,  nicht  völlig  mit  dem  Gang  der  Regen- 
menge übereinstimmt. 

Die  Vergleichbarkeit  der  Angaben  über  die  Häufigkeit  des  Regenfalles  zu  verschiedenen 
Tageszeiten  leidet  sehr  unter  dem  Umstände,  dass  der  Schwellenwert  für  die  Zählung  der  registrier- 
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tcn  Regenstunden  verschieden  angenommen  wird  (Pawlowsk  z.  B.  O.Ol  mm,  an  den  englischen  Ob- 
servatorien 0.001  Zoll  B  0.025  mm,  d.  i.  2V3mal  so  gross!).  Dadurch  werden  nicht  bloss  die  An- 
gaben über  die  mittlere  Intensität  des  Regenfalles  zu  verschiedenen  Tagesstunden  beeinflusst,  son- 
dern auch  der  tägliche  (iang  derselben,  sowie  jener  der  Regenfrequenz,  weil  die  Stunden  mit  sehr 
schwachen  Regen  nicht  gleichmässig  über  den  Tag  verteilt  sind. 

Einige  Beispiele  für   den  täglichen  Gang   der  Begenwahrscheinlichkeit  mögen 
genügen. 

Täglicher  Gang  der  Regenwahrscheinlichkeit.*) 
Stunde  Mttn.— 2    2—4    4-6    6— H    y— 10  10— Mttg.— 2    2—4    4—6    6—8    8—10  10— Mttn. 

Pawlowsk. 
Jahr  .22  .25       .28       .27       .21         .21         .21        .20       .19»     .20        .21  .21 

Potsdam. 


Winterhalbj. 

.12 

.13 

.13 

.14 

.13         .12 

.11 

.11* 

.11 

.11 

.12 

.12 

Sommerhalb  j. 

.09 

.09 

.10 

.10 

.09*       .10 
Paris. 

.11 

.11 

.11 

.10 

.10 

.09 

Winterhalbj. 

.10 

.10 

.12 

.12 

.11         .09 

.08* 

.09 

.09 

.10 

.10 

.10 

Sommerhalbj. 

.07 

.07 

.07 

.07 

.06*       .07 

.09 

.10 

.10 

.08 

.07 

.07 

Calcutta. 
Regenzeit  .21  .24       .26       .2fi       .21*       .26         .36        Ä)       .35       .28        .21  .18'^ 

Das  Maximum  der  Regen  Wahrscheinlichkeit  fällt  in  unseren  Klimaten  durchschnittlich  auf 
die  Nacht-  und  frühen  Morgenstunden,  im  Sommer  allerdings  auf  den  Nachmittag  oder  Abend. 
Die  kleinste  Regen  Wahrscheinlichkeit  haben  im  Winter  die  ersten  Nachmittagsstunden,  im  Sommer 
die  Vormittagsstunden  10  h  bis  Mittag. 

4.  Regenhäufigkeit  und  Regenmenge.  Würde  die  Intensität  der  Nieder- 
schläge keine  tägliche  Periode  haben,  also  jede  Regenstunde  im  Mittel  gleichviel 
Regen  liefern,  so  müsste  der  tägliche  Gang  der  Regenhäufigkeit  mit  dem  täglichen 
Gange  der  Regenmenge  vollkommen  parallel  gehen. 

Wenn  wir  demnach  die  Regenhäufigkeit  der  einzelnen  Tagesstunden  in  Bruchteilen  der  Zahl 
der  Regenstunden  des  ganzen  Tages  ausdrücken,  wie  das  vorhin  ebenso  mit  den  Regenmengen  ge- 
schehen ist,  so  mUssten  am  gleichen  Orte  diese  Zahlen  vollkommen  übereinstimmen.  Da  dies  aber 
nicht  der  Fall  ist,  so  deutet  dies  an,  dass  die  Intensität  der  Niederschläge  (die  Regenmenge  einer 
Stunde)  einen  täglichen  Gang  hat.  Wenn  wir  die  Regenmengen  von  den  Regen häufigkeiten 
abziehen,  was  thunlich  ist,  wenn  wir  sie  auf  gleiches  Mass  gebracht  (in  pro  mille  der  Tages- 
mengen ausgedrückt)  haben,  so  geben  uns  die  Differenzen  auch  ein  Bild  des  täglichen  Ganges  der 
Regenintensität. 

Bildet  man  die  Differenzen  des  täglichen  Ganges  der  Regenhäufigkeit  und  der 
Regenmengen  für  mehrere  Orte,  so  bemerkt  man  bald,  dass  dieselben  eine  grosse 
Übereinstimmung  zeigen,  so  dass  es  gestattet  ist,  zur  Vereinfachung  Mittelwerte  aus 
denselben  zu  bilden.  Indem  wir  dies  für  die  Orte  Pawlowsk,  Berlin,  Valentia,  Kew, 
Wien,  Hohenheim,  Calcutta  gethan  haben,  ergaben  sich  folgende  Differenzen  (aus- 
geglichen) : 

Täglicher  Gang  der  Regenintentität  d.  i.  Regenhäufigkeit  —  Regenmenge  (^/oo). 

Mttn.— 2     2—4     4—6     6—8     H— 10     10— Mttg.     0—2     2—4     4—6     6—8     8—10     10— Mttg. 

5  9  12         11  8  2  —6      —11     —13*  —12       —6  1 

Die  Regenhäufigkeit  ist  demnach  relativ  in  der  Nacht  grösser  als  am  Tage, 
das  Maximum  fällt  auf  4 — 6*^  morgens,  das  Minimum  auf  4 — 6*^  abends;  den  um- 
gekehrten täglichen  Gang  muss  demnach  im  Mittel  die  Intensität  der 
Regenfälle  (die  mittlere  Regenmenge  einer  Stunde)  haben. 


1)  Zahl  der  registrierten  Regen^tunden,  dividiert   durch    die    Gesamtzahl   der  Stunden   des 
gleichen  Zeitabschnittes. 
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Min. 

Max. 

Max. 

Ort 

Min. 

Max. 

Max. 

0.81 

0.91 

6— 9  p. 

New-York 

1.18 

1.38 

3— 6  p. 

1.13 

2.54 

3— 6  p. 

Hongkong 

2.05 

2.81 

9— Mittg. 

0.97 

1.40 

9-Mittii. 

San  Jose' 

0.39 

3.13 

3— 6  p. 

1.83 

2.35 

9— Mittn. 

Calcutta  ') 

2.00 

3.20 

10— Mittg. 

5.  Stündliche  Intensität  der  Niederschläge.  Von  den  durchschnitt- 
lichen Regenmengen,  die  eine  Regenstunde  in  versehiedenen  Klimaten  liefert, 
können  nur  einige  Beispiele  gegeben  werden. 

Die  Mittelzahlen  für  die  stündliche  Intensität  der  Niederschläge  sind  nicht  recht 
vergleichbar,  daher  nur  wenige  Beispiele  der  Minima  und  der  Maxima. 

Mittlere  Regenmenge  einer  Regenstunde  (mm). 

Ort 

__       .  /  Winter 

Potsdam     '  ^ 

[  Sommer 

Wien  Sommer 

Triest  Jahr 

Die  Intensität  der  Niederschläge  ist  vormittags  im  allgemeinen  am  geringsten, 
nachmittags  und  abends  am  grössten. 

Nach  B ebber  treten  die  Maxima  der  Kegendichte  in  mittleren  Breiten  überwiegend  von 
2 — 4>'  nachmittags  ein,  etwa  die  Hälfte  aller  Maxima  entfallen  auf  die  4  Stunden  2 — 6i>  nach- 
mittags. Die  Minima  treten  entschieden  am  häufigsten  von  4 — 6''  morgens  ein  (die  Hälfte  aller 
Falle  kommt  ca.  auf  2 — 6'*  morgens).*) 

2.  Die  JährUehe  Periode  des  Rey enfklles. 

A.  Methoden  der  Darstellung  derselben.  Wegen  der  grossen  Veränder- 
lichkeit der  Niederschlagsmengen  nach  den  Jahrgängen  und  der  daraus  resultierenden 
Unsicherheit  der  Mittelwerte  von  kleineren  Jahresabschnitten,  als  es  die  Monate  sind, 
können  wohl  nur  die  Monatsmittel  zur  Grundlage  von  Untersuchungen  über  den  jähr- 
lichen Gang  des  Regenfalles  benutzt  werden.  Nur  wo  sehr  lange  Beobachtungsreiheu 
(über  50  Jahre  mindestens)  vorliegen,  lohnt  es  sich,  die  Pentadenmittel  zu  einer  ge- 
naueren Darstellung  der  Jahresperiode  des  Niederschlages  zu  verwenden. 

Was  von  den  Regenmengen  eben  bemerkt  wurde,  gilt  auch  von  den  Niederschlagstagen, 
mit  dem  Zusätze,  dass  die  Veränderlichkeit  der  Mittel  derselben  geringer  ist,  als  die  der  Rej^en- 
mengen  selbst.  Die  Niederschlagstage  >vürden  sich  daher  in  dieser  Hinsicht  zu  einer  genaueren 
Darstellung  der  jährlichen  Niederschlagsperioden  besser  eignen,  als  die  Regenmengen,  wenn  nicht 
die  bestehende  Ungleichheit  in  der  Zählung  der  Tage  mit  Niederschlag  diesen  Vorteil  nicht 
nur  völlig  aufwiegen  ,  sondern  sogar  ins  Gegenteil  verkehren  würde.  Selbst  wenn  eine  völlige 
Einigung  aller  Beobachter  (nicht  bloss  jener  der  Beobachtungsnetze)  über  einen  bestimmten 
Schwellenwert  für  die  Zählung  der  Niederschlagstage  zu  erreichen  wäre,  müsste  derselbe,  um  ver- 
gleichbare Zahlen  zu  erlangen,  so  gross  (über  0.5  mm)  gewählt  werden,  dass  dadurch  die  Daten 
aus  verschiedenen  Klimagebieten  doch  wieder  unvergleichbar  würden,  weil  die  schwachen  Re&ren 
der  höheren  Breiten  dann  nicht  mitsprechen  könnten. 

Die  Monatssummen  der  Niederschläge  werden  überall  für  die  bürgerlichen 
Monate  gebildet,  also  für  Zeitabschnitte  von  ungleicher  Dauer.  Das  ist  gleichgilti*»: 
für  die  praktischen  Zwecke  der  Regenmessungen,  nicht  aber  für  theoretische  Unter- 
suchungen. 

Einer  genauen  Darstellung  der  jährlichen  Regenperiode  sollten  Mittelwerte 
für  gleiche  Zeitabschnitte  zu  Grunde  gelegt  werden.  Bei  Verwendung  der  Mittel- 
werte der  bürgerlichen  Monate  tritt  namentlich  der  Februar  störend  auf  mit 
seinen  28  Tagen  gegen  die  31  der  Nachbarmonate,  er  ist  fast  um  ein  Neuntel  kürzer 
als  diese. 


1)  Regenzeit. 

2)  Archiv  d.  Deutschen  Seewarte.    1895.   Nr.  3. 


252  Die  jährliche  Periode  des  Regenfalls. 

Um  diesen  Übelstand  zu  yermeiden,  haben  Quetelet  und  Kreil  die  mittlere  Regenmenge 
für  den  Monatstag  berechnet.  Diese  Grösse  kann  man  in  der  That  einer  strengen  Untersuchung 
des  jährlichen  Ganges  zu  Grunde  legen.  Woeikof  ist  diesem  Beispiele  gefolgt.  Aber  die  Be- 
rechnung ist  etwas  mühsam,  und  die  derart  erhaltenen  Zahlen  sind  zu  klein,  wenig  übersichtlich 
und  entbehren  zu  sehr  einer  leicht  fasslichen  Bedeutung.  Deshalb  hat  dieser  Vorgang  wenig 
Nachfolger  gefunden. 

Wenn  man  annimmt,  dass  im  vieljährigen  Mittel  jedem  Tage  eines  bestimmten  Monates  die 
gleiche  mittlere  Regenmenge  zukommt,  kann  man  die  Regenmengen  für  Monate  von  gleicher  Länge 
berechnen.  Renou  reduziert  derart  die  Mengen  auf  Normalmonate  von  30.4  Tagen;  H.  Meyer 
nimmt  Monate  von  30  Tagen.  Man  multipliziert  zu  diesem  Behuf e  die  Regenmenge  des  Februar 
mit  dem  Faktor  1.071  (vergrössert  sie  um  7  Proz.),  die  der  Monate  mit  31  Tagen  hingegen  mit 
dem  Faktor  0.968  (verkleinert  sie  um  3  Proz.).  Die  Jahressumme,  Summe  von  12  solchen  Mo- 
naten, stimmt  dann  natürlich  nicht  mit  der  wirklichen  Jahresmenge  des  Niederschlages. 

A.  Angot  hat  einen  korrekten,  sprechenden  und  sehr  bequemen  Ausdruck  für 
die  Verteilung  der  Regenmenge  auf  die  verschiedenen  Monate  aufgestellt.  Wird  die 
Regenmenge  eines  Monates  in  Prozenten  (oder  Tausendteilen)  der  Jahressumme  aus- 
gedrückt, wie  dies  ohnehin  gewöhnlich  geschieht,  so  vergleicht  man  diesen  Prozent- 
satz mit  jenem,  der  diesem  Monate  im  Verhältnis  zu  seiner  Länge  zukommen  würde, 
wenn  der  Regen  ganz  gleichmässig  über  das  Jahr  verteilt  wäre.  Die  Differenz 
zwischen  diesen  beiden  Zahlen  nennt  Angot  den  relativen  Excess  des  Regen- 
falles (in  Prozent  oder  per  Mille)  des  Monates.  Die  Monate  mit  positiver  Differenz 
sind  nasse  Monate,  die  Monate  mit  negativer  Differenz  sind  trockene  Monate.  Bei 
gleichförmiger  Regenverteilung  (jeden  Tag  ein  Regenfall  =  Jahresmenge:  3H5) 
kämen  auf  die  Monate  mit  31  Tagen  85  Tausendteile  der  Jahressumme,  auf  jene  mit 
30  Tagen  deren  82  und  auf  den  Fehruar  77.  Die  Differenz  der  beobachteten 
Mengen  in  "/oo  gegen  diese  Zahlen  giebt  sofort,  ohne  jede  mühsamere  Rechnung, 
den  relativen  Excess  des  Regenfalles  (6cart  pluviom6trique  relatif),  unabhängig 
von  den  verschiedenen  Längen  der  Monate  und  den  verschiedenen  absoluten  Regen- 
mengen verschiedener  Orte. 

Man  kann  aber  auch  statt  der  Differenzen  die  Quotienten  bilden  und  erhält  dann  das 
Verhältnis  der  wirklich  gemessenen  mittleren  Regenmenge  eines  Monates  zu  jener,  welche  diesem 
Monate  bei  einer  ganz  gleichförmigen  Regen  Verteilung  über  das  Jahr  zukommen  würde.  Angot 
nennt  diesen  Quotienten  den  relativen  pluviometrischen  Koeffizienten.  Ist  derselbe 
grösser  als  1,  so  ist  der  Monat  relativ  nass,  is^  er  kleiner  als  1,  trocken.  Diese  Quotienten  sind 
unbequemer  zu  berechnen  und  als  kleine  Zahlen  weniger  übersichtlich,  aber  sie  haben  eine  kla- 
rere Bedeutung.  Ist  z.B.  der  „relative  pluviometrische  Koeffizient*  0.50,  so  giebt  dies  sogleich 
zu  erkennen,  dass  in  dem  betreffenden  Monate  nur  halb  so  viel  Regen  fällt,  als  demselben  beim 
völligen  Fehlen  einer  jährlichen  Periode  (d.  i.  bei  ^leichmässiger  Verteilung)  des  Regenfalles  zu- 
kommen würde. 

Z.  B.:  Zu  Wien  fällt  im  50  jährigen  Mittel  eine  Niederschlagsmenge  von  34  nun  im  Februar 
und  70  mm  im  August,  die  Jahressumme  ist  618  mm.  Es  entfallen  demnach  auf  den  Februar  55 
auf  den  Juli  113 ^oo  der  Jahresmenge.  Würden  die  beiden  Monate  aber  gleich  lang  sein,  dann 
hätte  der  Februar  34x1.071  ■=  36.4  mm,  der  August  nur  70  X  0.968  =  67.8  mm.  Diesen  , re- 
duzierten Monatssummen "^  entsprechen  jetzt  59  °/oo  für  den  Februar  und  110  für  den  August,  wäh- 
rend der  l^nterschied  früher  58  %o  war,  ist  er  jetzt  nur  51^00,  erheblich  geringer. 

Der  Angotsche  relasive  Excess  des  Regenfalles  ist  im  Februar  55  —  77  =«  —  22,  im  August 
113  —  85  — ■  +  28,  der  relative  pluviometrische  Koeffizient  dagegen  ist  im  Februar  55  :  77  =  0.71, 
im  August  113:85=1.33,  ersterer  Monat  ist  trocken,  letzterer  nass. 

Die  nachfolgende  kleine  Tabelle  enthält  die  verschiedenen  oben  erörterten  Darstellungen  der 
jährlichen  Regenperiode  für  Wien: 
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Jährliche  Periode  des  Regenfalles  zu  Wien  nach  50jährigen  Messungen  (1846 — 1895). 

Jan.      Febr.       März      April      Mal      Juni       Juli       Aug.      Sept.       Okt.       Nov.        Dez.      Jahr 

Mittlere  Regenmengen  nach  den  Messungen  (mm). 

36         34*         44  49         66  74  68  70  43  49  43  42       618 

Gemessene  Regenmenge  pro  Monatstag  (mm). 

1.16*     1.24        1.42        1.63      2.13      2.47        2.19        3.26        1.43        1.58        1.43        1.35       1.69 

Reduzierte  Monatssummen  (auf  je  30  Tage). 

35*        36  V«      42  Vi       49  64  74  67  68  43  47  43  40»/«     — 

Monatssummen  in  Tausendteilen  der  Jahressumme  (nach  den  Messungen). 
58  55*         71  79        107        120         110         118  70  79  70  68      1000 

Relativer  Excess  des  Regenfalles. 
—27*— 22      —14         —3  22         88  25  28       —12         —6       —14       —17        — 

Verhältnis:  gemessene  Regenmenge  zu  gleichförmiger. 
0.68*     0.71        0.84        0.97       1.26       1.46        1.29        1.33        0.85        0.93        0.85        0.80         — 

Bei  Berücksichtigung  der  ungleichen  Länge  der  Monate  wird  der  Januar  der  regenärmste 
Monat  und  das  Junimaximum  kommt  stärker  zur  Geltung. 

B.  Jährliche  Periode  der  Regenwahrscheinlichkeit.  Durch  die  Be- 
rechnung derselben  wird  gleichfalls  die  Ungleichheit  der  Länge  der  Monate  eliminiert, 
und  man  erhält  zugleich  für  klimatologische  Untersuchungen  sehr  wertvolle  Daten. 
Leider  wird  vielfach  davon  Abstand  genommen,  neben  den  Regenmengen  auch  die 
mittlere  Zahl  der  Regentage  pro  Monat  mitzuteilen,  oder  dieselbe  wird  nur  in  runder 
Zahl  angegeben  (die  erste  Dezimale  ist  hier  noch  von  Bedeutung).  Die  Hindernisse, 
welche  strenger  vergleichbaren  Angaben  der  mittleren  Regenwahrscheinlichkeit  ent- 
gegenstehen, sind  früher  erörtert  worden.  Hier  muss  von  der  Mitteilung  von  Bei- 
spielen abgesehen  und  auf  die  Elimatologie  verwiesen  werden. 

C.  Säkulare  Änderungen  der  jährlichen  Periode  der  Nieder- 
schläge. Eine  derartige  Änderung  lässt  sich  aus  einer  Vergleichung  der  Ergebnisse 
älterer  und  neuerer  Niederschlagsmessungen  nicht  konstatieren.  Die  Unterschiede 
selbst  um  ein  Jahrhundert  auseinander  liegender  Messungsergebnisse  (z.  B.  Mailand 
1765/84  und  1865/84  oder  Charleston  1738/84  und  1841/60)  sind  in  den  Monats- 
und Jahresmitteln  nicht  grösser,  als  sie  den  bekannten  unperiodischen  Schwankungen 
der  Monatsmengen  des  Niederschlages  entsprechen. 

Eine  säkulare  Änderung  der  jährlichen  Regenperiode  kann  weder  in  Europa 
noch  in  Amerika  angenommen  werden. 

D.  Die  Haupttypen  der  jährlichen  Regenperioden.  Verteilung 
der  jährlichen  Niederschlagsmenge  auf  die  12  Monate.  In  einer  folgen- 
den Tabelle  findet  man  die  hauptsächlichsten  Typen  der  jährlichen  Regenperioden 
durch  Beispiele  erläutert.  Vor  dem  Eintreten  auf  eine  Erörterung  derselben  ist  es 
aber  nötig,  die  hauptsächlichsten  Ursachen  der  Kondensation  des  atmosphärischen 
V^'asserdampfes  in  Form  von  Regen  (oder  Schnee)  noch   einmal  ins  Auge  zu  fassen. 

Die  Niederschläge  als  Folge  einer  Vermischung  feuchter  Luftmassen  von  verschiedener  Tem- 
peratur sind  so  wenig  ergiebig,  dass  sie  ausser  Betracht  kommen,  die  Niederschläge  als  Folge 
einer  Erkaltung  der  Luft  und  namentlich  der  Wolken  an  ihrer  oberen  Grenzfläche  durch  Wärme- 
ansstrahlung können  hier  gleichfalls  unberücksichtigt  bleiben.  Die  Hauptursache  einer  ausgiebigen 
Verdichtung  des  Wasserdampfes  der  Luft  ist  deren  Abkühlung  durch  Ausdehnung  infolge  eines 
Aufsteigens  derselben,  wobei  sie  unter  niedrigeren  Druck  kommt  und  sich  dementsprechend  aus- 
dehnt und  (dynamisch)  abkühlt.  Der  Veranlassungen  zu  einem  Aufsteigen  von  Luftmassen  in 
grösserer  Ausdehnung  giebt  es  haupti«ächlich  dreierlei. 
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A.  Zonale  B^g^engrfirtel. 

1.  Doppelte  Regenzeit  der  Äquatorialzone.  In  dem  Gürtel  höchster 
Erwärmung  der  ganzen  Atmosphäre,  im  Äquatorialgebiet,  befindet  sich  die  Luft 
das  ganze  Jahr  hindurch  in  einer  mehr  oder  minder  ständigen  aufsteigenden  Bewe- 
gung, welche  den  Ursprung  der  grossen  Zirkulationsströmungen  der  Atmosphäre  bildet. 
Diese  aufsteigende  Bewegung  ist  unter  jenen  Breitekreisen  am  lebhaftesten,  welche 
die  Sonne  am  Mittag  ganz  oder  nahe  am  Zenit  haben^  sie  ist  am  schwächsten,  wenn 
die  Sonne  dem  Zenit  am  fernsten  bleibt.  Der  Zenitstand  der  Sonne  tritt  für  alle 
Orte  zwischen  den  Wendekreisen  zweimal  ein,  aber  nur  in  der  näheren  Umgebung 
des  Äquators,  bis  zu  10  oder  12  ^  Breiteabstand  von  demselben,  liegt  zwischen  den 
beiden  Zenitständen  ein  genügender  Zeitraum,  dass  die  Wirkungen  oder  Folgen  des- 
selben deutlich  getrennt  zur  Erscheinung  kommen.  Diesen  Erdgürtel  zwischen 
ca.  10  0  nördl.  und  10«  südl.  Br.  wollen  wir  den  äquatorialen  Gürtel  nennen.  In 
demselben  sind  im  allgemeinen  doppelte  Regenzeiten  zu  erwarten  und  zwar 
um  die  Zeit  der  Zenitstände  der  Sonne;  die  Trockenheit  wird  am  grössten  sein,  wenn 
die  Sonne  in  der  anderen  Hemisphäre  am  Wendekreis  steht. 

2.  Einfache  tropische  Regenzeit.  Ausserhalb  der  äquatorialen  Zone  bis 
zu  und  noch  etwas  über  die  Wendekreise  hinaus  ist  die  Tendenz  zu  aufsteigenden  Luft- 
bewegungen gleichfalls  beim  jeweiligen  Zenitstande  der  Sonne  am  grössten.  Die  Regen 
fallen  um  diese  Zeit  am  reichlichsten,  und  bilden  die  einfache  tropische  Regen- 
zeit. Die  einfache  Trockenzeit  dauert  länger  als  in  der  äquatorialen  Zone,  weil  die 
Zwischenzeit  von  einem  Zenitstand  der  Sonne  zum  nächsten  hier  einen  grösseren  Teil 
des  Jahres  umfasst. 

3.  Monsunregen.  Die  Erwärmung  der  grösseren  Landflächen  in  den  Tropen 
und  den  unmittelbar  angrenzenden  Gebieten  im  Sommer  der  betreffenden  Hemisphäre 
ruft  andauernde  Seewinde  hervor,  welche  über  dem  erwärmten  Lande  aufsteigen  und 
Niederschläge  erzeugen.  Diese  periodisch  eintretenden  Winde  heissen  Monsune,  und 
ihre  Niederschläge  kann  man  als  Monsunregen  bezeichnen.  Dieselben  folgen  auch 
dem  Zenitstande  der  Sonne  und  bewirken  deshalb  keine  grössere  Abweichung  von  dem 
System  der  anderen  tropischen  Regen;  nur  soweit  sie  noch  in  das  äquatoriale  Gebiet 
hineinreichen,  stören  sie  das  Auftreten  doppelter  Regenzeiten,  die  dann  zu  einer  ein- 
zigen verschmelzen,  mit  einem  Höhepunkt  zwischen  den  beiden  Zenitständen.  Die 
übrige  Zeit  des  Jahres  ist  dagegen  viel  trockener  als  unter  gleichen  Breiten  ausser- 
halb des  Gebietes  der  jahreszeitlich  wechselnden  Monsune. 

B.  Cyclonale  Regen. 

4)  Regen  der  gemässigten  Zonen.  Ausserhalb  der  Tropenzone  findet  eine 
aufsteigende  Bewegung  grösserer  Luftmassen  hauptsächlich  in  den  grösseren  oder 
kleineren  atmosphärischen  Wirbeln  statt,  welche  hier  häutig  entweder  (und  zwar  zu- 
meist) als  Folgeerscheinungen  der  atmosphärischen  Zirkulationsströmungen,  oder  im 
Sommer  auch  als  Folge  ungleicher  örtlicher  Erwärmung  auftreten  und  dann  mit  den 
allgemeinen  atöiosphärischen  Strömungen  fortziehen.  Solche  Wirbel  fehlen  in  der 
Äquatorialzone  und  sind  auch  noch  ausserhalb  derselben  bis  und  noch  etwas  über  die 
Wendekreise  hinaus  seltene  Erscheinungen. 

Die  grossen  atmosphärischen  Wirbel  sind  in  den  Wintermonaten  der  aussertropischen  Breiten 
am  häufigsten,  ihre  Niederschläge  kommen  hauptsächlich  den  Ozeanen  sowie  den  Küsten  und  west- 
lichen Randgebieten  der  Kontinente  zu,   während  diese  selbst,  wegen  ihrer  niedrigen  Temperatur 
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in  den  höheren  Breiten  und  der  damit  verbundenen  Armut  an  Wasserdampf,  viel  weniger  Nieder- 
schläge auf  diesem  Wege  erhalten.  Die  niedrige  Temperatur  macht  sie  zudem  zu  Gebieten  hohen 
Luftdruckes,  welche  das  Eindringen  der  Luftwirbel  mehr  oder  weniger  hemmen. 

Im  Sommer  dagegen  tritt  vielfach  örtlich  und  an  verschiedenen  und  wechselnden  Stellen 
höhere  Erwärmung  ein,  welche  zur  Entstehung  kleinerer  Luftwirbel  und  aufsteigender  Luftbewe- 
gung Veranlassung  giebt,  welche  bei  dem  nun  grösseren  Wasserdampfgehalt  der  Luft  ausgiebige 
Niederschläge  oft  in  Form  von  Gewitterregen  zur  Folge  hat.  Hat  sich  örtlich  eine  excessiv  hohe 
Temperatur  eingestellt,  so  dringt  unten  die  kältere  Luft  der  nächsten  Umgebung  in  den  erwärmten 
Raum  ein,  hebt  die  warme  Luft  wie  durch  einen  Keil  in  die  Höhe,  die  sich  dabei  abkühlt  und  Ge- 
witterregen fallen  lässt;  diese  Niederschläge  hat  man  früher  mit  Unrecht  als  Niederschläge  infolge 
Mischung  kalter  und  warmer  Luftströmungen  angesehen. 

Kontinentale  Sommerregen.  Aus  diesem  Grunde  haben  die  Kontinente 
der  mittleren  und  höheren  Breiten  hauptsächlich  Sommerregen  und  in  ihrem  Innern 
trockene  Winter.  Auf  den  Kontinenten  fällt  der  meiste  Regen  bei  höchstem  Sonnen- 
stande, so  dass  auf  den  Landflächen  fast  überall  vom  Äquator  bis  zu  den  höchsten 
Breiten  die  Regen  der  Sonne  folgen.  Von  den  Ozeanen  und  Kttstensäumen  abgesehen, 
sind  also  die  Sommerregen  überhaupt  die  verherrschenden. 

Winterregen  über  den  Ozeanen.  Auf  den  aussertropischen  Ozeanen 
herrschen  hingegen  die  Niederschläge  des  Winterhalbjahres  vor.  Die  Häufigkeit  at- 
mosphärischer Störungen  (Wirbel)  ist  dann  am  grössten,  denn  die  Luft  bleibt  feucht 
genug  zu  reichlichen  Niederschlägen.  Auch  die  nächtliche  Abkühlung  der  Wolken- 
decken durch  Wärmeausstrahlung  kann  hier  oft  zu  Niederschlägen  Veranlassung 
geben.  Dagegen  ist  eine  Entstehung  lokaler  Wärmeherde  im  Sommer,  wie  sie  über 
dem  Lande  Platz  greift  und  zu  häufigen  lokalen  Niederschlägen  (Gewitterregen)  Ver- 
anlassung giebt,  über  den  Ozeanen  ausgeschlossen. 

Subtropische  Winterregen.  Es  giebt  aber  ausserdem  noch  ein  Winter- 
regengebiet, welches  auch  grössere  Teile  der  Kontinente  in  sich  einschliesst.  Es 
ist  dies  das  subtropische  Gebiet  der  Winterregen,  etwa  zwischen  28  und 
40 '^  Breite.  Dasselbe  beschränkt  sich  aber  auf  die  Westseiten  der  Kontinente, 
denn  die  Ostseiten  haben  unter  diesen  Breiten  Monsunwinde  und  dementsprechend 
Sommerregen. 

Die  Regenlosigkeit  des  Sommers  in  diesen  subtropischen  Gebieten  ist  im  wesentlichen  eine 
Wirkung  der  grossen  atmosphärischen  Luftzirkulation  zwischen  dem  äquatorialen  Gebiet  und  den 
höheren  Breiten.  Die  Luft,  die  in  ersterem  aufsteigt,  kommt  an  der  Grenze  der  Tropenzone  jen- 
seits der  Wendekreise  zum  grösseren  Teile  wieder  herab,  erzeugt  daselbst  einen  mehr  oder  minder 
voUständigen  Ring  höheren  Luftdruckes  (auf  einer  ganz  ozeanischen  Erde  würde  er  auf  beiden 
Hemisphären  gleichmässig  entwickelt  und  geschlossen  sein,  d.  h.  um  die  ganze  Erde  herumlaufen), 
von  dem  unten  die  Passate  ausgehen,  die  wieder  dem  äquatorialen  Gürtel  zuströmen.  *)  Sowie 
aufsteigende  Luft  sich  abkühlt,  feucht  wird  und  Niederschläge  liefert,  so  erwäi-mt  sich  umgekehrt 
herabsinkende  Luft,  wird  trockener  und  verhindert  Niederschläge,  auch  wenn  örtlich  an  der  Erd- 
oberfläche Veranlassung  dazu  gegeben  wäre.  Denn  die  warme  Luft  in  der  Höhe  löst  entstehende 
Niederschläge  wieder  auf.  Deshalb  hat  das  Grenzgebiet  zwischen  den  Tropen  und  den  ge- 
mässigten Zonen,  die  Subtropenzone,  im  allgemeinen  wenig  Niederschläge,  wo  nicht  stark  er- 
wärmte Kontinente  an  ihrer  Ostseite  kräftige  Seewinde,  Monsune,  hervorrufen  (die  Gründe  des 
Fehlens  derselben  an  der  Westseite  können  erst  später  erörtert  werden).  Wenn  aber  im  Winter 
die  Zone  herabsinkender  Luftbewegung,  hohen  Luftdruckes  und  äquatorwärts  gerichteter  Luft- 
strömungen der  Sonne  folgend  in  niedrigere  Breiten  sich  zurückzieht,  wird  das  liandgebiet  zwischen 
den  Tropen  und  der  gemässigten  Zone  wie  die  letztere  gleichfalls  der  Schauplatz  häufiger  atmo- 
sphärischer Wirbel  und  nimmt  nun  auch  an  deren  Niederschlägen  teil.     Die  Winterregen  der  sub- 


1)  Näheres  darüber  wird  ein  folgender  Abschnitt  bringen. 


256  ^^^  jährliche  Periode  des  Regenfalls. 

tropischen  Zone  sind  hauptsächlich  die  Folge  grösserer  atmosphärischer  Wirbel  (cyklonaler  Natur 
also)  und  deshalb,  wenn  auch  häufig  von  Gewittern  begleitet,  doch  anderer  Natur  als  die  Sommer- 
regen  der  Kontinente.  Die  Winterregen  der  Subtropen  sind  darum  hauptsächtich  auf  die  Küsten 
beschränkt.  Nur  dem  tiefen  Eindringen  des  Mittelmeeres  (dann  dem  Kaspisee)  in  den  sogenannten 
alten  Kontinent  ist  es  zu  verdanken,  dass  in  Vorderasien  die  Winterregen  der  Subtropen  so  weit 
in  den  Kontinent  eindringen.  An  der  Westseite  von  Nordamerika,  von  Südafrika,  Südamerika  und 
Australien  nimmt  das  Gebiet  der  Winterregen  nur  eine  schmale  Randzone  in  Anspruch. 

C.  Gebirgsregen. 

Eine  andere  Veranlassung  zu  einem  Aufsteigen  der  Luft  ist  dort  gegeben,  wo 
durch  die  allgemeine  Luftdruckverteilung  hervorgerufene  atmosphärische  Strömungen 
ein  Gebirge  oder  überhaupt  Landerhebungen  treffen  (Gel  an  de  regen).  Die  Luft 
wird  dadurch  genötigt  aufzusteigen,  kühlt  mehr  oder  minder  ab,  je  nach  der  Höhe, 
zu  der  sie  emporgetrieben  wird,  und  kondensiert  dabei  auch  mehr  oder  weniger  ihren 
Wasserdampf gehalt.  Ist  das  Gebirge  hoch,  so  wird  auf  der  Leeseite  desselben  der 
Niederschlag  gering  sein  oder  gänzlich  fehlen,  so  lange  die  Luftströmung  anhält. 
Auf  der  Luvseite  wie  auf  der  Leeseite  einer  grösseren  Landerhebung  oder  eines 
Gebirgszuges  wird  deshalb  die  jährliche  Periode  der  Niederschläge  wesentlich  beein- 
flusst  werden  durch  periodische,  andauernde  Luftströmungen,  die  etwa  im  Laufe  des 
Jahres  eintreten. 

Beispiele  dafür  bieten  die  hohen  Inseln  oder  Küsten,  welche  den  Passaten,  die 
über  die  See  herkommen,  in  den  Weg  treten.  Die  auf  diese  Weise  entstehenden 
Regen  nennt  man  kurz  Passatregen,  sie  sind  eine  in  den  Tropen  an  vielen  Orten 
auftretende  Erscheinung.  Da  der  Passat  in  den  Wintermonaten  am  heftigsten  und 
am  beständigsten  weht,  so  sind  auch  die  in  dessen  Gefolge  auf  den  Luvseiten  der 
Erhebungen  auftretenden  Regen  im  Winterhalbjahr  am  stärksten.  Man  findet  derart 
an  diesen  Orten  Winterregen  im  Tropengebiet,  dem  sie  sonst  fremd  sind. 
Wo  der  Passat  ziemlich  ständig  das  Jahr  hindurch  anhält,  giebt  es  an  hohen  Inseln 
und  Küsten,  die  ihm  ausgesetzt  sind,  das  ganze  Jahr  hindurch  reichliche  Regen  und 
keine  eigentliche  Trockenheit.  Auf  der  Leeseite  des  Passates  hingegen  giebt  es 
Sommerregen  zur  Zeit,  wo  der  Passat  am  schwächsten  ist,  die  aber  vielfach  nur  in 
spärlicher  Menge  eine  lange  Trockenzeit  unterbrechen. 

In  den  Monsungebieten  bringt  es  der  halbjährige  Wechsel  entgegengesetzter,  innerhalb  der 
betreffenden  Jahreszeit  aber  konstant  wehender  Winde  mit  sich,  dass  hohe  Inseln  oder  Halbinseln, 
für  welche  diese  Winde  in  beiden  Fällen  als  Seewinde  auftreten,  auf  ihren  entgegengesetzten  Seiten 
auch  entgegengesetzte  Regenzeiten  haben.  Immer  ist  die  Luvseite  die  Regenseite,  die  Lee- 
seite die  trockene  Seite  und  diese  Gegensätze  finden  sich  in  unmittelbarer  Nachbarschaft  nur 
durch  den  Kamm  der  Bodenerhebungen  von  einander  getrennt.  Die  von  dem  Passat  oder  dem 
Wintermousun  getroffene  Seite  hat  Winterregen,  die  von  dem  Sommermonsun  getroffene  die  nor- 
malen tropischen  Sommerregen.  Beispiele  dafür  bietet  in  Menge  das  tropische  Süd-  und  Ostasien, 
namentlich  die  malaiische  Halbinsel,  Borneo,  Celebes,  die  Philippinen  und  Formosa.  *) 

Der  Unterschied  dieser  Winterregen  gegen  jene  im  Gebiete  der  eigentlichen  Passatregeu  be- 
steht hauptsächlich  darin,  dass  ihnen  ein  trockener  Sommer  folgt. 

Auch  die  Winterregen  der  Westküsten  der  höheren  Breiten  in  beiden  Hemisphären  sind 
ihrer  Entstehung  nach  den  Passatregen  verwandt.  Die  besonders  im  Winter  heftigen  und  stän- 
digen Westwinde  der  höheren  Breiten  kondensieren  ihren  Wasserdampf  beim  Aufsteigen  an  den 
Westküsten.  £s  ist  überdies  zu  beachten,  dass  schon  das  Land  selbst,  das  den  Seewinden  ent- 
gegentritt,  in   höheren  Breiten  im  Winter  Veranlassung  zur  Kondensation   ihres  Wasserdampfes 


1)  S.  mein  Handbuch  der  Klimatologie.   IL   S.  217  etc. 
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giebt,  durch  direkte  Abkühlung  über  demselben,  namentlich  aber  dadurch,  dass  das  feste  Land 
ein  Hindernis  bildet,  welches  die  Geschwindigkeit  der  Luftströmung  in  den  unteren  Schichten  ver- 
mindert und  dadurch  die  noch  mit  grösserer  Geschwindigkeit  begabten  nachdrängenden  Luftmaasen 
zwingt,  in  die  Höhe  zu  steigen,  wie  infolge  einer  entgegenstehenden  Landerhebung. 

Dies  sind  die  wichtigsten  Typen  der  jährlichen  Regenperioden.  Es  ist  zu  be- 
achten, dass  bei  je  höherer  Temperatur  die  Luft  mit  Wasserdampf  mehr  oder  minder 
gesättigt  ist,  desto  stärker  der  Niederschlag  für  den  gleichen  Grad  der  Ab- 
kühlung ist  (s.  Seite  180).  Die  Tropen  haben  deshalb  intensivere  Niederschläge 
als  die  höheren  Breiten,  und  die  von  einem  warmen  Meere  kommenden  Winde  liefern 
die  stärksten  Niederschläge. 

Bei  dem  hohen  Wasserdampfgehalt  der  Luft  in  der  Tropenzone,  welche  ja  zumeist  von 
warmen  Ozeanen  eingenommen  wird,  sind  dort  die  Bedingungen  zu  reichlichen  Niederschlägen 
stets  gegeben.  Durch  scheinbar  geringfügige  Ursachen  können  dieselben  ausgelöst  werden,  wobei 
namentlich  das  Bodenrelief  eine  Hauptrolle  spielt.  Deshalb  befolgen  auch  die  Regenzeiten  in  den 
Tropen  durchaus  nicht  überall  das  einfache  Schema,  das  wir  oben  aufgestellt  haben,  und  die 
Mannigfaltigkeit  der  Regenursachen  und  Regenzeiten  ist  dort  eine  sehr  grosse.  *)  Es  bleibt  aber 
doch  die  Hauptregel  der  tropischen  Regen,  dass  sie  den  Zenitständen  der  Sonne  folgen. 

So  vorbereitet  können  wir  nun  die  folgenden  zwei  Tabellen  mustern,  von  denen 
die  erste  einfach  die  relativen  Verteilungen  der  Jahresmengen  des  Regenfalles  auf 
die  Monate  enthält,  während  die  zweite  für  dieselben  Örtlichkeiten  die  Abweichun- 
gen von  einer  gleichförmigen  Verteilung  der  Niederschläge  über  das  ganze  Jahr  an- 
giebt  nach  der  von  Angot  vorgeschlagenen  Methode. 

1.  und  2.  Die  äquatorialen  doppelten  Regenzeiten.  Die  Sonne  steht 
am  Äquator  und  in  dessen  Nähe  im  Zenit  Ende  März  und  Ende  September,  die 
Regenzeiten  treten  bald  darauf  im  April  und  im  November  ein,  die  zweite  Regenzeit 
verspätet  sich  mehr  als  die  erste.  Die  grosse  Trockenzeit  (verano)  tritt  (Nordh.)  nach 
dem  tiefsten  Sonnenstand  ein  im  Juli,  die  kleine  (veranillo)  im  Januar.  Die  Regen- 
zeit (invlemo)  vom  Februar  bis  Mai  ist  die  grosse,  die  zweite  im  November  und 
Dezember  die  kleinere.  Doch  bestehen  da  grosse  Verschiedenheiten  und  die  doppelten 
Regenzeiten  bilden  überhaupt  keinen  geschlossenen  Gürtel  um  die  Erde,  wo  Monsune 
herrschen,  wie  in  Südasien  und  Nordaustralien,  fehlen  sie,  auch  auf  der  Ostseite  des 
äquatorialen  Südamerika. 

3.  und  4.  Einfache  tropische  Regen  an  den  Polargrenzen  der  Tropenzone 
Die  Trockenzeit  dauert  hier  länger,  4  Monate  sind  nass,  8  trocken  (wo  diese  Regen- 
zeit typisch  auftritt).  Der  Regenzeit  der  südlichen  Halbkugel  entspricht  die  Trocken- 
zeit der  nördlichen  und  umgekehrt. 

5.  Passatregen,  Winterregen  innerhalb  der  Tropenzone.  Diese  Regen  an 
Gehängen  auf  der  Luvseite  des  Passates,  wo  derselbe  über  das  Meer  herkommt 
fallen  am  reichlichsten,  wenn  der  Passat  am  strengsten  weht,  ebenso  bei  jahreszeit- 
lichen Schwankungen  in  dessen  Richtung,  zur  Zeit  da  er  am  meisten  senkrecht  das 
Gehänge  trifft. 

Ersteres  ist  im  Winter  der  Fall,  daher  die  Passatregen  Winterregen  sind,  aber  sie  setzen 
das  ganze  Jahr  hindurch  nicht  ganz  ans.  Die  Luvküsten  des  Passates  sind  deshalb  das  ganze 
Jahr  hindurch  feucht  (bekanntes  Beispiel  die  atlantische  Küste  von  Mittelamerika)  und  die  jähr- 
liche Variation  der  Regenmenge  ist  gering.     Hilo   an   der  Windseite   der  Insel  Hawaii    (Regenfall 


1)  Eine  solche  Gleichförmigkeit  der  Sommerregen,  wie  sie  z.  B.  über  den  Kontinenten  der 
höheren  Breiten,  namentlich  in  Europa  und  Asien  herrschen,  wird  man  auf  einem  gleich  grossen 
Raum  in  den  Tropen  nicht  wieder  finden. 
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357  cm  im  18  jährigen  Mittel)  hat  nur  eine  mittlere  Abweichung  von  11  Proz.  gegen  68  Proz.  zu 
Mexiko,  das  in  gleicher  Breite  liegt. 

Anders  verhält  es  sich  an  jenen  Steilküsten  im  Luv  des  Passates,  wo  derselbe  im  Sommer 
von  einem  Monsun  abgelöst  wird,  dann  kommt  diese  Küste  auf  die  Leeseite  des  Regenmonsuns 
zu  liegen  und  ist  trocken.  Dem  Winterregen  folgt  eine  Trockenzeit  im  Sommer.  Die  Regen- 
zeiten an  den  beiden  entgegengesetzten  Gehängen  lösen  sich  ab.  Wo  der  Sommermonsun  fehlt, 
hat  die  Leeseite  des  Passates  zwar  gleichfalls  vorwiegende  Sommerregen,  aber  dieselben  sind  we- 
niger reichlich. 

Gute  Beispiele  für  diese  unterschiede  liefern :  die  Insel  Hawaii  im  Gebiete  des  N&Passates 
unter  ca.  1972^  nördl.  Br.  und  die  Insel  Geram  in  der  Sunda-See  unter  3^  südl.  Br.  im  Gebiete 
des  Nordwest-Monsuns. 

Hilo  (19^43'  N.,  155°  5'  W.)  liegt  auf  der  E-Seite  der  hohen  Insel  Hawaii,  gegenüber,  an 
der  Westküste,  liegt  Kailua,  ca.  94  km  von  Hilo  entfernt,  also  auf  der  Leeseite  (19®  38'  N.,  155* 
59'  W.),  Hilo  empfängt  357  cm  Regen  im  Jahre,  Kailua  nur  134  cm.  Die  Jahresperioden  des 
Regenfalles  (Abweichungen  in  ®/oo  nach  Angot,  s.  S.  252)  sind: 

Jan.     Febr.     März    April    Mai    Juni    Juli    Aug.     Sept. 
Hilo  —6         17  1        12-19    —27*   —3      —4      -9 

Kailua       —31     —14    —26»       5  19        14        12        27        19 

Die  Regenzeiten  lösen  sich  auf  beiden  Seiten  der  Insel  ab,  treten  aber  nirgends  extrem  auf 
am  meisten  noch  auf  der  Leeseite.  Auch  die  Extreme  des  jährlichen  und  monatlichen  Regenfalles 
stehen  zumeist  im  Gegensatz  auf  beiden  Seiten  der  Insel. 

Die  Molukkeninsel  Ceram  erstreckt  sich  von  E  nach  W  und  ist  in  gleicher  Richtung  von 
einem  Gebirge  durchzogen.  Auf  der  Nordküste  liegt  Wahaai,  im  Luv  des  Nordwest -Monsuns, 
der  im  südlichen  Sommer  weht  (vom  Dezember  bis  März,  April  veränderlich),  auf  der  Südküste 
nahe  gegenüber  (Entfernung  ca.  77  km)  Amahai  im  Lee  des  Monsuns,  dagegen  auf  der  Luvseite 
des  SE-Passates,  der  vom  Mai  bis  Oktober  weht  und  November  aufhört.  Hier  ist  die  Periodizität 
der  Regen  viel  strenger  als  im  reinen  Passatgebiet,  weil  sie  nicht  durch  ein  blosses  Schwächer- 
werden des  Passates,  sondern  durch  eine  halbjährig  eintretende  entgegengesetzte  Windrichtung 
(den  Monsun)  bedingt  worden. 

Regenzeiten  an  der  Nord-  und  Südküste  der  Insel  Ceram. 
Jan.     Febr.    März    April    Mai    Juni    Juli     Aug.     Sept.     Okt.     Nov.     Dez.  Schwank 
Abweichungen  von  gleichförmiger  Verteilung  in  7w>- 
Nordküste      39       134        44        22     —23   —35    —36    —43*    —40    —38    —33  9       177 

Südktiste    —42    —43     —43    —17  8        62       98       ^  0-26    —48    —47*     146 

Die  Nordküste  hat  starke  Regen  bei  Nordwest-Monsun  vom  Dezember  bis  April,  dann  eine 
relative  Trockenzeit  von  7  Monaten  (Jahresmenge  226  cm),  die  Südküste  hat  Passatregen  (SE- 
Passat)  vom  Mai  bis  August,  dann  7  Monate  Trockenzeit  (Jahresmenge  294  cm).  Die  mittlere  Ab- 
weichung auf  der  Nordseite  ist  41  *^/oo,  auf  der  Südseite  48  7oo,  die  Variation  also  viel  strenger  als 
auf  Hawaii,  wo  die  Abweichung  nur  11  (Hilo)  und  17  (Kailua)  beträgt. 

6.  Monsunregen.  Da  die  Regen  des  NW-Monsun  in  Nordaustralien  be- 
sonders typisch  auftreten,  wurde  Port  Darwin  als  Eepräsentant  derselben  gewählt, 
welches  der  Äquatorialzone  noch  so  nahe  liegt,  dass  es  noch  zwei  Begenzeiten  haben 
könnte  (wie  sie  Westindien  ^)  und  Mittelamerika  in  ähnlicher  Breite  noch  mehrfach  auf- 
weisen). Die  Zenitstände  der  Sonne  treten  hier  Ende  Oktober  und  Mitte  Februar 
ein,  der  Höhepunkt  der  Regenzeit  fällt  zwischen  hinein.  Im  Januar  und  Februar 
fallen  46  Proz.  der  gesamten  Regenmenge,   4  Monate  sind  nass,   8  Monate  trocken. 


1)  Z-  B.  Jamaika,  18<*  nördl.  Br.,  ganze  Insel.  Mittel  zahlreicher  Stationen.    1870—1889. 
(20  Jahre). 

Abweichung  des  Regenfalles  yon  gleichmässiger  Verteilung  in  ^oo. 
Jan.     Febr.     März    April    Mai    Juni    Juli    Aug.     Sept.     Okt.     Nov.     Dez.    Mittel 
—23    —41*    -41*    —26      60        11     —21*     16         20        50         6        —1        26 
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Die  MoEsunregen  der  nördlichen  Hemisphäre  (SW-Monsun)  treten  von  Juni  bis  August 
oder  September  ein  (indisches  und  ostasiatisches  Monsungebiet). 

7.  und  8.  Winterregen  der  Subtropenzone.  Die  Breitengürtel,  in 
welchen  sie  erwartet  werden  dürfen,  kann  man  auf  28  bis  40 ^  ansetzen,  ihre  Be- 
schränkung auf  die  Inseln  und  Westseiten  der  Kontinente  wurde  schon  vorhin  hervor- 
gehoben. Der  Höhepunkt  der  Regenzeit  fällt  in  ihrem  typischen  Gebiet  in  der  nörd- 
lichen Halbkugel  auf  den  Dezember,  in  der  südlichen  auf  den  Juni.  Mit  Zunahme 
der  Breite  lösen  sie  sich  gerne  in  Herbst-  und  Frühlingsregen  auf,  die  dann,  wie 
in  Europa,  allmählich  in  die  Sommerregen  der  höheren  Breiten  verschmelzen.  Die 
Frühlings-  und  Herbstregen  (Früh-  und  Spätregen)  sind  mehr  den  Landflächen  eigen, 
die  strengen  Winterregen  den  Inseln  und  Küsten.  Die  trockene  und  nasse  Zeit  teilt 
das  Jahr  so  ziemlich  in  gleiche  Teile. 

9.  und  10.  Sommerregen  der  Kontinentalflächen  der  gemässigten 
Zone.  Der  Januar  ist  im  allgemeinen  der  trockenste,  der  Juli  der  nasseste  Monat. 
Die  Regenzeit  ist  selbst  in  Mitteleuropa  schon  ziemlich  stark  ausgeprägt  und  tritt 
im  Innern  der  grossen  Kontinente  excessiv  auf.  4  Monate  sind  nass,  8  Monate  trocken 
(d.  h.  sie  haben  weniger  Regen,  als  bei  gleichförmiger  Regenverteilung).  Die  drei 
Sommermonate  Juni  bis  August  liefern  in  Mitteleuropa  ca.  35  Proz.,  in  Nordasien 
(Küstengebiete  natürlich  ausgeschlossen)  58  Proz.  der  Regenmenge  des  Jahres. 

Die  Sommerregenzeit  Nordasieos  kann  sich  in  Bezug  auf  ihre  relative  Intensität  mit  jener 
der  Tropen  und  der  tropischen  Monsungebiete  völlig  messen  (in  Bengalen  z.  B.  fallen  von  Juni 
bis  August  auch  nur  57  Proz.  der  Jahresmenge,  in  Port  Darwin  von  Dezember  bis  Februar 
63  Proz.)  Nur  die  Trockenzeit  der  kälteren  Jahreshälfte  erreicht  nicht  die  gleiche  Intensität  wie 
in  den  Tropen  (wohl  aber  in  Ostsibirien).  Zudem  macht  sich  dieselbe  wegen  der  Ruhezeit  der 
Vegetation  und  der  Schneedecke  nicht  so  bemerkbar. 

II.  und  12.  Küstenregen  der  gemässigten  Zonen.  Dieselben  treten 
an  den  Westküsten  am  meisten  typisch  auf,  weniger  an  den  Ostküsten,  welche  zum 
Teil  (namentlich  in  Asien)  noch  bis  in  relativ  hohe  Breiten  hinauf  Monsunwinde  und 
Monsunregen  haben,  also  zu  Sommerregen  neigen,  die  sich  dann  in  den  Herbst  hinein 
erstrecken.  Die  atlantische  Küste  von  Nordamerika,  wo  ein  eigentlicher  Sommer- 
monsun fehlte  hat  Sommer-  und  Herbstregen,  aber  auch  der  Winter  ist  nicht  nieder- 
schlagsarm. Die  Regenverteilung  über  das  Jahr  wird  dadurch  ausserordentlich  gleich- 
massig,  wie  dies  sonst  selten  vorkommt.  Der  Frühling  hat  die  geringste  Regenmenge. 
Die  europäischen  Westküsten  (allerdings  in  höheren  Breiten,  und  ähnlich  auch  die 
nordamerikanischen  unter  gleichen  Breiten,  auch  Südamerika  zeigt  dasselbe)  haben 
entschieden  Herbst-  und  Winterregen,  ein  sehr  trockenes  Früh  jähr  und  einen 
trockenen  Frühsommer.  Die  jährliche  Periodizität  des  Regenfalles  ist  viel  stärker 
ausgeprägt  als  an  den  amerikanischen  Küsten. 

Eine  charakteristische  Erscheinung  in  der  Jährlichen  Kegenperiode  der  Küsten  ist  die  mehr 
oder  minder  stark  hervortretende  Trockenheit  des  Frühjahres.  Um  diese  Zeit  ist  das  Meer 
am  kältesten,  oder  doch  relativ  am  kältesten,  gegenüber  dem  Lande,  das  sich  schon  stark  erwärmt. 
Auch  die  Intensität  der  Westwinde  beginnt  nachzulassen  und  dieselben  bekommen,  in  NW-Europa 
wenigstens,  eine  mehr  nördliche  Komponente.  Im  Herbst  ist  gerade  das  Umgekehrte  der  Fall. 
Das  Land  kühlt  rasch  ab,  während  das  angrenzende  Meer  noch  seine  höchste  Temperatur  hat. 
Daher  der  Gegensatz  der  Niederschläge  dieser  beiden  Übergangszeiten.  Was  wir  als  eine  Eigen- 
tümlichkeit der  Küstenregen  in  der  täglichen  Periode  konstatieren  konnten,  die  Abnahme  der- 
selben mit  der  zunehmenden  Erwärmung  des  Landes,  umgekehrt  eine  Zunahme  bei  Erkaltung  des 
Landes,  das  macht  sich  auch  in  der  jährlichen  Periode  und  noch  auffallender  bemerkbar.  Jede 
Veranlassung  zur  Abkühlung  der  Luft  steigert  die  Niederschläge,   die  Erwärmung  vermindert  sie. 
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Die  jährliche  Periode  des  Regenfalls. 


Die  relative  Grösse  der  jährlichen  Variation  der  Niederschlagsmengen  ist  in 
den  Gebieten  der  einfachen  Tropenregen,  der  Monsunregen  und  der  Sommerregen  der 
inneren  Kontinentalgebiete  und  der  strengen  Winterregen  der  eigentlichen  Subtropen- 
zone  am  grössten.  Am  kleinsten  ist  dieselbe  in  der  eigentlichen  Äquatorialregion, 
an  den  Orten  mit  ausgeprägten  Passatregen,  in  den  westlichen  Randgebieten  der 
Kontinente,  namentlich  aber  in  deren  Küstensaum  selbst. 

Die  unterste  Kolumne  unserer  Tabelle,  welche  die  Mittel  der  Abweichun- 
gen ohne  Rücksicht  auf  deren  Vorzeichen  enthält,  giebt  das  beste  Mass  für  die 
Grösse  der  jährlichen  Variation  des  Regenfalles. 

Die  vorstehenden  Erörterungen  gründen  sich  im  wesentlichen  nur  auf  die  fol- 
gende Tabelle,  sie  würden  daher  im  einzelnen  mancher  Berichtigungen  und  Ergän- 
zungen bedürfen,  auf  welche  aber  an  dieser  Stelle  verzichtet  werden  muss. 


Übersicht  über  die  hauptsächlichsten  jährlichen  Regenperioden  der  Erdoberfläche 
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Tausendteile  der  Jahresmenge  des  Niederschlages. 
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Abweichungen  von  einer  gleichförmigen  Verteilung  der  Niederschlagsmengen 
über  das  ganze  Jahr,  gleichfalls  in  Tausendteilen. 


Januar      ; 

Februar 

März  I 

April 

Mai 

Juni 

Juli  I 

August 

September 

Oktober 

November 

Dezember  i 

Schwank. 

Büttel 


1' 
3 
38 
113 

6 
L-72 
j— 78^ 
—68 
—45 
—24 
106 
I     20 

191 

48 


—  8 

15 

30 

83 

24 

—47 

—60' 

—33 

—22 

6 

12 
0 

143 

28 


110 

79 
18 
—24 
—25 
—36 
—66- 
—54 
—22 
—  3 


—78* 

—68 

—59 

—56 

0 

92 

95 

122 

97 

—  6 


—  8  :  —62 

31     —77 


—  6 

17 
1 

12  -21  I 
—19  !— 62  I 
—27    i— 81  ' 

—  3    ,—85* 


156    —71  * 

138  II —59 

81    !— 55 

—18 


—  4 

—  9 
3 

13 
22 


—83 
—77 
—47 
-10  I 
91  1 


65 
101 

83 

81 

11 

—26 

—50 

—62 


176  I    200  52    I  241  I'    172 


40 


68 


I 


11 


45 
16 
13 

—  7 
—50 
—59     ]i 
—77*  1 
—57     ; 

—  9     ' 
48 
62 


152 


43 


—28* 

—21 

—17 

—11 

7 

33 

36 

32 

0 

—10 

—  8 

—13 

64 

18 


—65*  I  —  1 
—60  0 

—67*,         0 


—47 

—10 

51 

150 

130 

40 

—27 

—42 

—53 

217 

62 


—12* 

—  5 

—  1 
11 

2 
2 
6 
4 

—  6 

23 
4 


100 

80 

72 

56* 

58 

64 

70 

80 
102 
110 
102 
106 


15 

3 

—13 

—26 

—27* 

—  18 
—15 

—  5 
20 
25 
20 
21 


52 

17 


III.  Buch.    IV.  Kapitel.  261 


Übereinstimmung  der  jährlichen  Regenperiode  benachbarter 
Orte.  Dieselbe  fällt  sogleich  in  die  Ajugen,  wenn  man  die  Eegenmengen  der  Monate 
in  aliquoten  Teilen  der  Jahresmenge  (in  Prozenten)  ausdrückt.  „Das  Verhältnis  der 
mittleren  Monatssumme  der  Niederschläge  an  jedem  Orte  zur  Jahresmenge  derselben 
bleibt  für  einen  grösseren  Umkreis  sehr  nahe  das  gleiche,  auch  bei  bedeutenden  ört- 
lichen Verschiedenheiten  der  absoluten  Regenmengen.  Die  zunehmende  Seehöhe  scheint 
nur  im  Mittelgebirge  einen  erheblichen  Einfluss  auf  die  Regenverteilung  über  das 
Jahr  zu  nehmen."  *) 

Wild  fand  diesen  Satz  auch  in  Russland  bestätigt.  Die  Unterschiede  in  der 
jährlichen  Periode  der  Niederschläge  zwischen  benachbarten  Orten  sind  viel  geringere 
als  die  zwischen  den  Mitteln  aus  verschiedenen  kürzeren  Perioden  an  ein  und  dem- 
selben Orte.  Petersburg,  Pawlowsk  und  Kronstadt  stimmen  bei  30  km  Entfernung 
noch  völlig  in  der  jährlichen  Periode  überein,  Wiborg  und  Nowgorod  zeigen  selbst 
auf  130 — 140  km  noch  grosse  Ähnlichkeit  in  derselben.  Man  kann  die  obige  Regel 
für  Gebiete  von  ca.  300  km  Durchmesser  als  geltend  annehmen.  Sie  erleidet  aber 
eine  Ausnahme  in  einer  gewissen  Mittelhöhe  der  Gebirge. 

Winterniederschläge  der  Mittelgebirge.  Die  Wintemiederschläge 
nehmen,  wenigstens  relativ,  zu  an  den  Abhängen  der  Gebirge  bis  zu  einer  gewissen 
Seehöhe,  so  dass  die  Mittelgebirge  als  Inseln  mit  vorwiegenden  W^interniederschlägen 
in  dem   grossen  Gebiete  der  Sommerregen  Mitteleuropas  auftreten.     Z.  B. 

Südböhmea  Göttingen  Klausthal  (Harz) 

Seehöbe  470  m  970  m  100  m  590  m 

Niederschlagsmengen  in  Proz.  der  Jahressumme 
Winterhalbjahr  33  51  41  52 

Sommerhalbjahr  67  49  59  48 

Hellmann  hat  dann  diese  Verhältnisse  für  die  Mittelgebirge  Deutschlands 
spezieller  nachgewiesen  und  untersucht,  und  neuerlichst  hat  Supan  die  Kenntnisse 
über  dieselben  wesentlich  vertieft. 

Die  Ursache  der  Zunahme  der  Winterniederschläge  in  mittlerer  Seehöhe  ist  darin  zu 
suchen,  dass  bei  den  Niederschlägen  infolge  der  Bodenerhebung,  „Geländeregen"  wollen 
wir  sie  nennen  (An got,  Pluies  de  relief),  zuerst  eine  Steigerung  derselben  mit  wach- 
sender Höhe  eintritt,  dann  in  grösseren  Höhen  wieder  eine  Abnahme.  Esgiebteine 
Höhenzone  der  grössten  Niederschlagsmenge.  Denn  in  grossen  Höhen  kann 
auch  die  grössere  Häufigkeit  der  Niederschläge  die  Abnahme  der  Intensität  der- 
selben nicht  mehr  ersetzen.  Die  aufsteigen  den  Luftmassen  werden  immer  kälter 
und  dampfärmer,  ihre  Niederschläge  deshalb  immer  spärlicher.  In  den  grössten  Höhen 
giebt  es  nur  feinen  pulverartigen  Schnee. 


1)  Hann,  Untersnchungen  über  die  Regenverhältnisse  von  Österreich-Ungarn.  I.  Die  jähr- 
liche Periode.  Sitzb.  der  Wiener  Akad.  B.  LXXX.  1879  (Oktober).  S.  5  u.  12;  S.  9—11  habe 
ich  gezeigt,  dass,  wenn  man  längere  Beobachtungsreihen  in  Teilperioden  zerlegt,  der  jährliche 
Gang  der  relativen  Monatsmengen  in  denselben  genügend  übereinstimmt,  auch  wenn  die  Jahres- 
mengen selbst  recht  verschieden  und  nicht  homogen  sind.  Schon  K am  tz  glaubte  eine  solche  Über- 
einstimmung bei  den  relativen  Niederschlagsmengen  der  Jahreszeiten  bemerkt  zu  haben.  Lehrb.  der 
Met.  B.  I.  S,  447. 

2)  G.  Hellmann,  Jahresperiode  der  Niederschläge  im  deutschen  Mittelgebirge.  Met.  Z. 
1887.  S.  84,  und:  Die  Winterregen  im  Gebiete  der  oberen  Wupper.  Met.  Z.  1897.  S.  31.  — 
A.  Supan,  Die  Verteilung  der  Niederschläge  auf  der  festen  Erdoberfläche.  Pet.  Geographische 
Mitteilungen.    Ergänzungsheft  124.     Gotha  1898. 
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Die  Höhe  der  Maximalzone  der  Quantität  der  Niederschläge  hängt 
ab  von  dem  durchschnittlichen  Sättigungszustand  der  aufsteigenden  Luftmassen,  deren 
relativer  Feuchtigkeit  und  von  der  Temperatur,  bei  welcher  die  Kondensation  beginnt. 
Im  Winter  wirken  grosse  relative  Feuchtigkeit  und  niedrige  Temperatur  zusammen 
die  Höhe  der  Maximalzone  herabzudrücken,  im  Sommer  bei  trockener  Luft  und  höherer 
Temperatur  verschiebt  sich  dieselbe  in  grössere  Seehöhen,  i) 

Die  Beobachtungen  ergeben,  dass  die  Höhen  der  deutschen  Mittelgebirge  im  allgemeinen 
im  Winter  mehr  oder  weniger  der  Maximalzone  der  Niederschläge  angehören;  im  Sommer  rückt 
sie  über  dieselben  hinaus.  Leider  gestatten  die  Beobachtungen  in  den  Alpen  noch  nicht,  die  Höhe 
der  Maximalzone  im  Sommer  daselbst  festzustellen.  Für  den  Winter  konnte  Erk  konstatieren, 
dass  die  Maximalzone  der  Niederschläge  auf  der  Nordseite  der  bayrischen  Alpen  häufig  bei  600 
bis  1000  m  sich  einstellt. 

G.  Hellmann  konnte  durch  eine  umfassende  Zusammenstellung  der  monatlichen  Regen- 
mengen (in  Prozenten  der  Jahressumme)  in  den  deutschen  Mittelgebirgen  das  Auftreten  der  vor- 
herrschenden Winterniederschläge  spezieller  beschreiben  und  dabei  nachweisen,  dass,  während  in 
den  Sudeten  in  Höhen  von  mehr  als  900  m  noch  Sommerregen  herrschen,  im  rheinischen  Schiefer- 
gebirge und  in  den  Yogesen  schon  in  3 — 400  m  Seehöhe  die  meisten  Niederschläge  der  kalten 
Jahreszeit  angehören.   (Met.  Z.  1887.   S.  87  etc.) 

Die  flrklärung  dafür  liegt  nahe.  Erstlich  werden  in  Mitteleuropa  die  Wintemiederschläge 
von  Süden  nach  Norden  sowie  von  Osten  nach  Westen,  also  auch  nach  Nordwesten  hin,  überhaupt 
reichlicher,  und  zweitens  wird  in  der  gleichen  Richtung  auch  die  Regenverteilung  über  das  Jahr 
gleichmässiger,  das  Übergewicht  der  Sommerregen  nimmt  auch  in  der  Niederung  ab.  Deshalb 
sehen  wir  das  Niveau,  in  welchem  'die  Umkehrung  von  vorherrechenden  Sommerregen  zu  vor- 
herrschenden Winterniederschlugen  erfolgt,  von  Süd  nach  Nord  und  von  Ost  nach  West  hin  sich 
senken. 

Supan  konstatiere  sogar  aus  den  von  Lancaster  gesammelten  Ergebnissen  der  Regenmes- 
sungen in  den  Belgischen  Ardennen  noch  ein  zweites  oberes  Umkehrungsniveau.  Die  untere 
Zone  der  Sommerregen  des  Tieflandes  reicht  hier  bis  zu  ungefähr  350  m  Seehöhe  (unteres  Um- 
kehrungsniveau), dann  beginnt  die  mittlere  Höhenregion  der  Winterregen  des  Plateaulandes.  Die- 
selbe reicht  aber  nur  bis  zu  ca.  500  m,  wo  wieder  vorherrschende  Sommerregen  sich  einstellen,  so 
dass  diese  Seehöhe  als  zweites  Umkehrungsniveau  betrachtet  werden  darf. 

Wo  ein  tiefer  liegendes  Becken  ringsum,  oder  doch  auf  der  Seite,  von  der  die 
vorherrscbenden  Regenwinde  kommen,  von  Mittelgebirgen  umgeben  ist,  haben  diese 
letzteren  starke  Winterniederschläge,  während  das  umschlossene  Becken  im  Winter  wenig 
Niederschläge  empfängt,  weil  die  dann  niedrig  ziehenden  Wolken  ihren  Wassergehalt 
schon  auf  der  Aussenseite  des  Bergrahmens  absetzen.  Die  höher  ziehenden  Sommer- 
wolken dagegen  verlieren  daselbst  wenig  Niederschläge  und  können  auch  dem  Berg- 
kessel reichlichere  Regen  bringen,  wozu  dann  noch  die  lokalen  Platzregen  und  Ge- 
witterregen kommen  (die  im  Winterhalbjahr  fehlen).  Daher  tiberwiegen  die  Sommer- 
regen in  solchen  kesselartig  gestalteten  Landesteilen  viel  mehr  als  in  der  Umgebung 
in  gleicher  Seehöhe.     Z.  B. 

Sächsisches      Mittleres  und 
Gebirge         südl.  Böhmen 

Regenm.  in  Proz.  }    """^* 

I  Sommer  36  32  40 

Die  Höhe  der  Maximalzone  des  Niederschlages  wurde  im  nordwest- 
lichen Himalaya  in  1300  m  konstatiert,  in  den  Ghats  bei  1400  m,  auf  Java  etwa 
bei  1000  m.     Im  englischen  Seedistrikt  haben  die  Passstationen  in  550  m  die  grösste 
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1)  S.  mein  Handbuch  der  Klimatologie.   B.  I.   S.  298  etc. 
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Regenmenge.  Bei  solchen  geringen  Höhen  fällt  zuweilen  erst  jenseits  des  Bergkammes 
die  grösste  Regenmenge  (also  erst  auf  der  Leeseite). 

G.  Veränderlichkeit  des  Eintrittes  der  monatlichen  Maxima  und 
Minima  des  Regenfalles  nach  den  Jahrgängen.  Der  Eintritt  der  grössten 
und  kleinsten  Monatsmengen  des  Regenfalles  im  Jahre  unterliegt  bekanntlich  von 
einem  Jahr  zum  anderen  viel  grösseren  zeitlichen  Verschiebungen,  als  z.  B.  der  Ein- 
tritt der  höchsten  und  tiefsten  Monatstemperatur.  Selbst  in  den  Tropen  erleiden  die 
Regenzeiten  und  Trockenzeiten  nach  den  Jahrgängen  erhebliche  Verschiebungen,  um 
Bo  mehr  ist  dies  in  höheren  Breiten  der  Fall,  wo  strenge  Regenzeiten  fehlen.  Eine 
genauere  Untersuchung  der  jährlichen  Regenperioden  müsste  sich  neben  der  Dar- 
stellung der  mittleren  Verhältnisse  auch  mit  der  Veränderlichkeit  der  jährlichen 
Regenperiode  nach  den  Jahrgängen  beschäftigen.  Supan  hat  als  der  Erste  diesem 
Gegenstande  grössere  Aufmerksamkeit  gewidmet,  und  die  Wahrscheinlichkeit,  dass 
einem  bestimmten  Monate  die  grösste  oder  die  kleinste  Regenmenge  im  Jahre  zu- 
kommt^ für  einige  Orte  in  verschiedenen  Regengebieten  berechnet.  Wir  müssen  auf 
seine  Arbeit  verweisen,  i)  da  hier  der  Gegenstand  nur  berührt  werden  kann. 

Sapan  untersoheidet :  Erstens  Orte  oder  Gebiete  mit  Regen  zu  allen  Jahreszeiten, 
wo  die  mittlere  (periodische)  Regenschwankung  unter  10  Proz.  bleibt.*)  Dieselben  zeichnen 
sich  durch  grosse  Regellosigkeit  der  jährlichen  Periode  aus,  in  jeder  Jahreszeit  können  starke 
Niederschläge  eintreten,  fast  jeder  Monat  kann  der  regenreichste  werden. 

Eine  zweite  Kategorie  mit  einer  mittleren  Regenschwankung  Ton  10 — 19  Proz.  nennt  er 
Gebiete  mit  massiger  Periodizität.  Ein  charakteristisches  Merkmal  derselben  ist,  dass  die  Ma- 
xima und  Minima  in  den  einzelnen  Jahrgängen  nur  auf  bestimmte  Monate  fallen,  dass  es  also  ex- 
klusive Monate  giebt,  welche  die  Maxima  und  die  Minima  haben. 

Eine  dritte  Kategorie  mit  einer  mittleren  Schwankung  von  20  Proz.  und  darüber  nennt 
Supan  Gebiete  der  strengen  Periodizität.  In  diesen  bleiben  sich  Trockenzeiten  und  Regen- 
Zeiten  in  allen  Jahrgängen  im  wesentlichen  gleich. 

Beispiele: 


Ort 


I.  Kategorie 


I  Phüa- 
I  delphia 


Jahre 

Schwankung: 
periodische 
aperiodische 


64 

3.3 
13.6 


Kopen- 
hagen 


Singa- 
pore 


II.  Kategorie 


60 

5.4 
15.7 


15 

6.1 
14.9 


Baku 

45 

13.6 
24.6 


Barnaul 


45 

15.0 
23.0 


Hong- 
kong 

40 

16.9 
26.9 


Jeru- 
salem 

44 


III.  Kategorie 

Nert-    I 
schinsk    Pekmg 


24.8    •     27.8 


36.8 


35 


33.9 


31 

33.8 
40.6 


Mit  der  Grösse  der  mittleren  Jahresschwankung  des  Regenfalles  steigt  auch  im  allgemeinen 
die  Veränderlichkeit  der  jährlichen  Regenmengen. 


V.  Verteilung  der  Jahresmengen  der  Niederschläge  über  die  Erdoberfläche. 

Wir  kennen  eigentlich  nur  die  Verteilung  der  Regenmengen  auf  der  festen 
Erdoberfläche,  weil  auf  den  Ozeanen  durch  Schiffsbeobachtungen  fast  nur  die  Häuf  ig - 
keit   der  Niederschläge    erhoben  wird.     Supan    hat    den  Versuch    gemacht,    diese 


1)  Die  Verteilung  der  Niederschläge.   S.  51.    Die  jährliche  Regenschwankung. 

2)  Unter  mittlerer  jährlicher  Regenschwankung  ist  die  Differenz  der  extremen 
Monatflsummen  in  Prozenten  der  Jahresmenge  des  Regenfalles  verstanden.  Man  kann  diese  Diffe- 
renz auch  für  jedes  einzelne  Jahr  bilden  und  daraus  das  Mittel  nehmen.  Dasselbe  ist  dann 
natürlich  viel  grösser,  als  die  Differenz  der  mittleren  Monatsmengen  in  Prozenten.  Letztere 
nennt  man  zweckmässig  die  periodische  Schwankung,  erstere  die  unperiodische  oder 
aperiodische  in  Analogie  mit  den  entsprechenden  Ausdrücken  für  die  tägliche  Wärmeschwankung. 


1)  Supan,  Die  Verteilung  der  Niederschläge.  Pet.  geographische  Mitteilungen.  Ergänzungs- 
heft 124.  Gotha  1898.  Tafel  1,  und  Augustheft  1898,  Tafel  13.  —  Buchan  und  Herber tson 
in  Bartholomews  Physical  Atlas,  III.  Meteorology.  Edinburgh  1899.  —  A.  J.  Herbertson, 
The  distribution  of  Rainfall  over  the  Land.  Mit  13  Regenkarten  der  Erde  und  Diagrammen  der 
jährlichen  Regenverteilung.     London.     Murray.     1901. 


\. 
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Lücken  in  unseren  Kenntnissen  wenigstens  für  den  Atlantischen  nnd  Indischen  Ozean 
durch  begründete  Annahmen  über  die  Eegen^ichte  auszufüllen. 

Aber  auch  auf  den  Kontinenten  giebt  es  weite  Räume,  von  denen  keine  Regen- 
messungen vorliegen,  wo  demnach  mehr  oder  minder  begründete  Schätzungen  an 
deren  Stelle  treten  müssen.  Dabei  ist  zudem  kein  meteorologisches  Element  in 
seinem  Auftreten  so  sehr  von  Lokalverhältnissen  abhängig,  zeigt  oft  so  unerwartete 
Verschiedenheiten  an  benachbarten  Örtlichkeiten,  wie  die  Niederschlagsmenge.  Es 
ist  daher  begreiflich,  dass  jeder  Versuch,  die  Verteilung  der  Niederschlagsmengen 
über  die  Erdoberfläche  kartographisch  darzustellen,  wie  man  es  mit  Erfolg  für  die 
Temperatur,  für  den  Luftdruck,  selbst  für  die  Bewölkung  unternommen  hat,  auf 
die  grössten  Schwierigkeiten  und  Unsicherheiten  st^ssen  muss.  Eine  Reduktion 
der  Regenmenge  auf  das  Meeresniveau  ist  ganz  unmöglich,  da  die  Änderungen  der- 
selben mit  der  Seehöhe  keinerlei  allgemeine  Regel  befolgen.  Es  gehörte  daher  eine 
gewisse  Kühnheit  dazu,  eine  Regenkarte  der  Erde  mit  Linien  gleicher  Regenmenge 
zu  publizieren,   wie  [dies  zuerst   E.  Loomis   im  American  Journal  of  Science  18S2  >~^ 

gethan  hat.  i,S 

Das  Bedürfnis  nach  einer  Veranschaulichung  der  Verteilung  eines  so  wichtigen 
meteorologischen  Elementes  wie  die  Regenmenge  über  die  ganze  Erdoberfläche  ist 
aber  ein    so    drängendes,  dass   sich  A.  Supan  entschlossen  hat,  auf  Grund  des  in-  \ 

zwischen  reichlich   zugewachsenen  Beobachtungsmaterials  eine  neue  Regenkarte  der  — 

Erde  zu  entwerfen,  aber  mit  Beschränkung  auf  eine  Darstellung  von  bloss  6  Stufen  \ 

der  Regenmengen.     Dadurch  wird  die  Willkür  in  der  Abgrenzung  der  Regengebiete  ^ 

eingeschränkt  und  gewinnt  das  Bild  mehr  wissenschaftliche  Präzision  und  zugleich 
an  Übersichtlichkeit.  Die  neue  Regenkarte  Supans,  die  diesem  Buche  beigegeben 
ist,  wollen  wir  auch  unserer  kurzen  Erörterung   über  die  allgemeine  Verteilung  der  '-t 

Niederschlagsmengen  zu  Grunde  legen.  *)  a. 

Die   allgemeinsten    Züge    der  Regenverteilung    auf    der  Erdoberfläche  werden  ^ 

durch  die  allgemeine  Zirkulation  der  Atmosphäre  bedingt. 

In  den  Tropengürteln,  wo  die  aufsteigende  Bewegung  der  Luft  am  lebhaftesten  ist  und  im 
grössten  Masse  stattfindet,  wo  die  Luft  zugleich  am  wasserdampf  reichsten  ist,  infolge  der  hohen 
Temperatur  und  der  grossen  Ausdehnung  der  warmen  Meere  sind  auch  die  Niederschlagsmengen 
im  Durchschnitt  an  grössten.  An  der  Grenze  der  Tropen  und  in  den  subtropischen  Breiten  da- 
gegen, wo  die  in  der  inneren  Tropenzone  aufgestiegene  Luft  wieder  zur  Erdoberfläche  sich  herab- 
senkt, fällt  durchschnittlich  am  wenigsten  Regen,  ja  es  giebt  dort  grosse  Gebiete,  wo  regel- 
mässige Niederschläge  ganz  fehlen;  die  grossen  Steppen  und  Wüstengürtel  gehören  in  beiden 
Hemisphären  hauptsächlich  diesen  Breiten  an.  In  den  darauf  folgenden  höheren  Breiten  bedingen, 
wie  schon  vorhin  erörtert  worden  ist,  die  zahlreichen  grösseren  und  kleineren  atmosphä^ 
rischen  Wirbel  häufige  mehr  oder  minder  reichliche  Niederschläge,  und  die  jährliche  Niederschlags- 
menge nimmt  deshalb  zu,  um  in  noch  höheren  Breiten,  gegen  die  Zirkumpolarregion  hin,  infolge 
der  niedrigen  Temperatur  und  geringen  Kapazität  der  Luft  für  Wasserdampf  auf  nähme ,  abermals 
abzunehmen.  In  den  Polargegenden  selbst  ist  die  Quantität  der  Niederschläge  sehr  gering,  weil 
die  Luft  schon  zu  dampf  arm  ist,  namentlich  im  Winter. 

Von  diesen  Gesichtspunkten  aus  wird  die  zonale  Verteilung  der  Regenmengen  verständlich. 
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John  Murray  hat  den  Versuch  gemacht,  auf  Grund  der  Regenkarte  von  Loomis  die 
mittleren  Regenmengen  für  einzelne  Breitezonen  abzuschätzen.  Die  Ergebnisse,  zu  welchen  er  dabei 
gelangt  ist,  sind  natürlich  nur  rohe  Annäherungen  an  die  wirkliche  Regenyerteilung ,  und  sie  be- 
ziehen sich  nur  auf  die  Festländer. 

Supan  hat  den  Versuch  auf  den  Atl.  Ozean  ausgedehnt,  und  überdies  auch  die  Regen- 
wahrscheinlichkeit berechnet. 

Mittlerer  Regenfall  nach  Breitenzonen  in  Centimetern. 

80/70  70/60    60/50    50/40    40/30    30/20    20/10    10/Äqu.  Äqu./lO    10/20    20/30    30/40    40/50    50/60 

I.  Über  den  Landflächen  nach  Murray. 

38        40        59        61        59*       73        102         212        203  132        71»      75        113       112 

n.  über  dem  Atl.  Ozean  nach  Supan. 

—        —        —      218        46        16*       15*       368        153  52*     78        85         —         — 

Regen  Wahrscheinlichkeit  nach  Supan. 

a)  Atlant.  Ozean,     b)  West-Pacifischer  Ozean,     c)  Indischer  Ozean. 

a         —        —        .58       .47        .34        .32*         52         .48  .48       .41*      45         60         — 

b         —        —        .61       .46        .43*       .55  .56  32  .50       43        .57         82         — 

c  —        —        —        —        —         —  .58         .58  .50      .46  .62  — 

Die  grösste  Regenmenge  fällt  in  der  Äquatorialregion  zwischen  10^  nördl.  und  10®  südl. 
Br.  Dann  nimmt  der  Regenfall  gegen  die  subtropischen  Breiten  hin  ab,  wo  er  ein  Minimum  er- 
reicht, hierauf  nimmt  er  wieder  zu.  Bemerkenswert  ist  die  Trookenzone  über  dem  Atlant.  Ozean 
im  innem  Passatgebiet.  Die  südliche  Halbkugel  hat  jenseits  des  30.  Breitegrades  eine  grössere 
Regenmenge  als  die  nördliche,  weil  die  grossen  Trockengebiete  der  inneren  Kontinentalflächen  fehlen, 
welche  auf  der  nördlichen  Hemisphäre  gerade  um  den  50.  Breitegrad  herum  eine  grosse  Ausdeh- 
nung erreichen. 

Allgemeine  Bemerkungen  über  die  mehr  lokalen  Ursachen  der 
Verschiedenheit  der  Eegenverteilung.  In  erster  Linie  stammt  fast  der  ge- 
samte Wasserdampfgehalt  der  Atmosphäre  von  den  Ozeanen,  die  ja  ^/s  der  Erdober- 
fläche einnehmen  und  in  den  warmen  Zonen  noch  stärker  überwiegen.  Die  nie  ru- 
henden Luftströmungen  verbreiten  den  Wasserdampf  selbst  bis  in  das  Herz  des 
grössten  der  Kontinente.  Die  wenn  auch  langsam  vor  sich  gehende  Diffusion  des 
Wasserdampfes  trägt  dann  auch  noch  das  ihrige  bei  zu  einer  ziemlich  gleichmässigen 
Verteilung  des  Dampf gehaltes ,  soweit  die  Temperatur  es  zulässt.  Indem  nun  der 
Wasserdampf  über  den  Kontinenten  sich  verdichtet  und  als  Regen  oder  Schnee 
herabfällt,  werden  die  benetzte  Erdoberfläche  und  die  in  den  Terrainvertiefungen 
sich  ansammelnden  Wasserflächen  eine  sekundäre  Quelle  der  Wasserdampfzufuhr  und 
der  Niederschläge.  Grössere  Seen,  besonders  eine  vom  Regen  genährte  dichtere 
Vegetationsdecke  geben  viel  Wasserdampf  an  die  Atmosphäre  ab  und  begünstigen 
die  Niederschlagsbildung.  Doch  zeigt  jede  Regenkarte,  wie  gering  relativ  der  Ein- 
fluss  der  Seen  auf  die  lokale  Steigerung  der  Niederschläge  ist.  Die  starken  Sommer- 
regen des  Innern  von  Russland  und  selbst  noch  von  Westsibirien  stammen  von  den 
Wasserdampf  mengen  her,  welche  die  dann  vorherrschenden  West-  und  NW- Winde 
vom  Atlantischen  Ozean  und  vom  Nordmeere  her  landeinwärts  tragen,  wo  sie  in 
den  fortwandemden  Cyklonen  als  Landregen  oder  in  lokalen  aufsteigenden  Luft- 
bewegungen als  Gewitterregen  kondensiert  werden.  Der  benetzte  Boden  liefert  dann 
wieder  Wasserdampf,  und  so  kann  dieselbe  vom  Ozean  gelieferte  Dampf- 
menge mehrmals  in  den  vertikalen  Kreislauf  eintreten  und  Nieder- 
schläge liefern. 

Da  aber  im  Winter  über  den  Kontinenten  der  höheren  Breiten  die  niedrige  Temperatur  den 
ViTassergehalt  der  Atmosphäre  auf  einen  minimalen  Betrag  herabsetzt,  kann  die  Hauptquelle  der 
Sommerregen    wieder   nur  der   vom    Ozean  herbeigeführte   Wasserdampf    sein.      Denn   auch  die 
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Schneemengen  des  Winters  werden  durch  die  Cyklonen  von  den  Meeren  herbeigebracht.  Die 
tropischen  Hegen  nach  monatelanger  Dürre  im  Innern  der  Kontinente  können  auch  nur  von 
ozeanischem  Wasserdampf  gespeist  werden.  Welche  Wasserdampfmengen  die  Seewinde  weit  land~ 
einwärts  mit  sich  führen,  sehen  wir  in  den  oft  mehrtägigen  Landregen  Mitteleuropas  bei  Nordwest- 
winden, die  zu  grossen  Überschwemmungen  Veranlassung  geben  können,  wo  doch  die  lokale  Ver- 
dunstung bei  dampfgesättigter  Luft  (und  relativ  niedriger  Temperatur)  unterdrückt  ist.*) 

Deshalb  finden  wir,  dass  im  allgemeinen  die  Niederschlagsmengen  von  den  Küsten 
gegen  das  Innere  der  Festländer  abnehmen.  Die  grossen  Kontinente  sind,  namentlich 
wenn  Gebirge  dem  regenhringenden  Winde  vom  Meere  her  in  den  Weg  treten,  im 
Innern  niederschlagsarm  bis  zum  Wüstencharakter,  wie  z.  B.  Asien,  Nordamerika  auf 
der  Leeseite  der  Rocky  Mountains  etc.  2)  Dort,  wo  die  Gebirge  schon  an  den  Küsten 
einen  Wall  gegen  das  Eindringen  der  feuchten  Seeluft  bilden,  treten  die  regenarmen 
oder  regenlosen  Gebiete  ganz  nahe  an  die  See  heran,  wie  z.  B.  in  Australien,  dessen 
Ostseite  sehr  reiche  Niederschläge  hat,  während  die  Ebenen  auf  der  Leeseite  der 
Küstengebirge  ganz  trocken  sind. 

Dabei  ist  sehr  zu  beachten,  dass  die  Gebirge  im  Winter,  namentlich  in  den  kalten  Wintern 
der  höheren  Breiten,  für  die  Zufuhr  des  Wasserdampfes  vom  Meere  her  eine  viel  wirksamere 
Schranke  bilden  als  im  Sommer.  Das  Land  auf  der  Leeseite  eines  Gebirges  ist  daher  im  Winter 
relativ  und  auch  absolut  trockener  als  im  Sommer.  Wegen  der  höheren  Temperatur,  mit  der  die 
Seewinde  dann  dampfgesättigt  das  Gebirge  überschreiten  können,  führen  sie  dem  Lande  hinter 
demselben  (je  nach  der  Höhe  des  Gebirges  mehr  oder  weniger)  reichlich  Wasserdampf  zu  und 
gestatten  dort  ergiebige  Sommerregen.  Während  dergestalt  im  Sommer  an  den  Luvküsten  der 
Regenfall  abnimmt,  weil  das  Kondensationsniveau  jetzt  höher  liegt,  nimmt  er  auf  deren  Leeseite 
zu,  und  die  Unterschiede  des  Regenfalles  gleichen  sich  deshalb  mehr  oder  weniger  ans  (z.  B.  in 
Norwegen  und  Schweden). 

Nach  diesen  Vorbemerkungen  können  wir  die  allgemeinen  Züge  der  Verteilung 
der  Niederschlagsmengen  auf  den  Kontinenten  kurz  in  Betracht  ziehen. 

Wir  bemerken  zunächst,  dass  in  den  Tropen  die  Ostseiten  der  Konti- 
nente und  Inseln  im  allgemeinen  am  regenreichsten  sind.  Es  sind  die 
von  den  vorherrschenden  Ostwinden,  den  Passaten,  direkt  von  dem  Meere  herbei- 
gebrachten Wasserdampfmengen,  welche  hier  reichlich  kondensiert  werden,  namentlich 
wenn  die  Küsten  landeinwärts  ansteigen.  An  den  Ostküsten  von  Asien  und  von 
Nordamerika  setzt  sich  der  reichliche  Regenfall  noch  in  die  gemässigten  Breiten 
hinauf  fort  bis  zum  und  über  den  40.  Grad  nördl.  Br.,  weil  daselbst  im  Sommer  See- 
winde mit  mehr  oder  weniger  ausgesprochenem  Monsuncharakter  einsetzen.  Dasselbe 
ist  der  Fall  an  den  Ostküsten  von  Australien,  Südafrika  und  Südamerika.  Die  West- 
küsten sind  dagegen  unter  gleichen  Breiten  viel  regenärmer. 

Das  Verhältnis  kehrt  sich  aber  geradezu  um  in  den  höheren 
Breiten,  wo  polwärts  von  40 ^  die  Westwinde  vorzuherrschen  beginnen.  Am  auf- 
fallendsten und  geradezu  typisch  zeigt    sich    das    in  Südamerika.     In  beiden  Hemi- 


1)  Supan  und  Brückner  haben  in  letzter  Zeit  auf  die  gewöhnliche  Unterschätzung  der 
lokalen  Verdunstung  hingewiesen  und  gezeigt,  dass  auch  die  Verdunstung  von  din  Landflftchen 
eine  erhebliche  Rolle  bei  der  Entstehung  der  Sommerregen  spielt.  £.  Brückner,  Die  Herkunft 
des  Regens.  Geogr.  Zeitschr.  1900.  S.  89.  Supan,  1.  c.  Der  Hinweis  auf  die  lokalen 
Quellen  der  Wasserdampfzufuhr,  namentlich  auf  die  Vegetationsdecken  als  solcher,  ist  sehr  beach- 
tenswert. 

2)  Sehr  schön  zeigt  sich  die  Abhängigkeit  reichlicher  Niederschläge  von  der  Nähe  eines 
warmen  Meeres  an  dem  Verlauf  der  Isohyeten  in  Nordamerika,  wo  sie  vom  mexikanischen  Golfe 
gegen  das  Innere  des  Landes  zungenförmig  vordringen  und  so  auf  ihren  Ursprung  hinweisen. 
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Sphären  werden  über  40®  Breite  hinaus  die  Westküsten  sehr  regenreich,  wie 
die  Regenkarte  dies  für  Nordwesteuropa  und  Amerika,  für  Südamerika  und  Neuseeland 
deutlich  zeigt.  Es  fallen  da  an  den  Küsten  grosse  Regenmengen,  welche  örtlich  jene 
der  Tropenzone  erreichen. 

Die  stärksten  Regen  fallen  überall  dort,  wo  längere  Zeit  hindurch  konstant 
wehenden  Winden,  die  über  ein  warmes  Meer  herkommen,  Landerhebungen  in  den 
Weg  treten. 

Auf  den  Kontinenten  der  mittleren  und  höheren  Breiten  fallen  reichliche  Regen  auch  tiher 
einem  flachen  Lande  dort,  wo  sich  am  häufigsten  die  grossen  atmosphärischen  Wirbel  einstellen, 
also  längs  der  sogenannten  Zugstrassen  derselben;  namentlich  jener,  welche  am  meisten  frequen- 
tiert werden.  Beispiele  dafür  bietet  Nordamerika  in  der  Gegend  der  kanadischen  Seen,  Dänemark 
und  das  südliche  Schweden,  auch  die  ungarische  Niederung,  die  trotz  ihrer  kontinentalen  Lage 
und  ihrer  fast  allseitigen  Bergumrahmung  durchschnittlich  mehr  Regen  empfängt  als  die  Niede- 
rungen von  Mähren  und  Böhmen,  obgleich  letztere  dem  Atlantischen  Ozean  viel  näher  liegen. 
Es  führt  aber  über  Ungarn  eine  ziemlich  stark  von  atmosphärischen  Wirbeln  besuchte  Zugstrasse, 
die  Tom  Mittelmeere  und  der  Adria  über  Ungarn  nach  Polen  verläuft.  Dagegen  bleiben  Mähren 
und  Böhmen  schon  ziemlich  weit  abseits  von  den  Atlantischen  Zugstrassen,  die  über  England  und 
Dänemark  in  die  Ostsee  führen. 

Überall  aber  steigert  sich  die  Niederschlagsmenge  an  den  Abhängen  der  Ge- 
birge, infolge  der  dort  häufig  stattfindenden  aufsteigenden  Bewegung  der  Luft  und 
der  damit  verbundenen  Abkühlung  derselben,  die  zur  Verdichtung  des  Wasserdampfes 
führt.  Jede  speziellere  Regenkarte  eines  Landes  gewinnt  daher  eine  grosse  Ähnlich- 
keit mit  einer  Höhenschichtenkarte  desselben. 

Beispiele  für  die  grössten  Jahresmengen  des  Regenfalles: 

Europa.  Westküste  des  mittleren  Norwegen:  Domsten  195,  Florö  194,  Bergen  185  cm, 
Westküste  von  Schottland:  Glenooe  (160  m)  324  cm,  Ben  Nevis  (1343  m)  380  cm.  Nordwest- 
küste Englands:  Seenbezirk  von  Cumberland,  Styehead  Pass  (490  m)  431  cm.  Seathwaite  (129  m) 
343  cm.  Portugal:  Serra  da  Estrella  (in  1440  m)  297  cm.  Dies  waren  lange  Zeit  hindurch  die 
grössten  bekannten  Regenmengen  in  Europa.  Aber  die  neueren  Regenmessungen  im  Hintergrund 
der  Bucht  von  Cattaro  in  der  Erivosije  haben  ganz  unerwartet  grosse  Regenmengen  ergeben.  Zu 
Crkvice  (1050  m)  fallen  456  cm,  zu  Jankov  Vrh  (1020  m)  420  cm,  circa  so  viel  wie  am  Styehead  Pass. 
Auf  der  Südseite  des  Krainer  Schneebergs,  in  Hermsburg,  fallen  auch  320  cm.  Dies  sind  die 
grössten  bekannten  Regenmengen  in  der  ganzen  nördlichen  gemässigten  Zone  und  dieselben  würden 
selbst  in  den  Tropen  als  gross  angesehen  werden. 

Nordamerika.  Die  grösste  bekannte  Regenmenge  hat  Neah  Bay  an  der  Fuca-Strasse 
(Nordwestküste)  mit  279  cm,  Sitka  (Neu- Archangelsk,  Alaska)  hat  207  cm. 

In  Mittelamerika  ander  atlantischen  Küste  in  Guatemala,  Nicaragua,  Costarica  kommen 
örtlich  sehr  grosse  Regenmengen  vor,  bis  zu  658  cm  (Greytown,  Nicaragua),  aber  noch  liegen  keine 
längjährigen  Messungen  darüber  vor.  Desgleichen  kommen  in  Westindien  örtlich  Regenmengen 
von  300  bis  gegen  400  cm  vor  (Guadeloupe,  Camp  Jacob  366  cm). 

Südamerika.  Von  der  Ostküste  ist  die  grösste  bekannte  Menge  die  am  Kamme  der  Serra 
do  Mar  zwischen  Santos  und  Sao  Paulo  mit  370  cm.  An  der  Westküste  hat,  so  weit  bekannt, 
Valdivia  das  Maximum  mit  290  cm.     Puerto  Montt  hat  230  cm. 

Afrika.  Westküste:  Sierra  Leone  430  cm.  Kamerun  416,  Debundja  am  Südwestfuss 
des  Kamerun  Peak  rund  1000  cm,  die  zweitgrösste  bekannte  Regenmenge  der  Erde.  Aus  Ost- 
afrika liegen  von  den  wahrscheinlich  regenreichsten  Orten  noch  zu  kurze  Reihen  von  Messun- 
gen vor. 

Asien.  Vorderasien:  Batum  am  Schwarzen  Meer  237  cm.  Ostasien:  Kilung  (Nordküste 
von  Formosa)  358  cm. 

Südasien.  Indisches  Monsungebiet:  Hier  fallen  an  den  Südwesthängen  der  Küstengebirge 
die  grössten  Regenmengen.     West-Ghats:  Mahabaleshwar  (1380  m)  683  cm.     Baura  639  cm.     Ost- 
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lieber  Himalaya:  Biixa  Fort  543  cm.  Khasigebirge  (Assam):  Cherrapunji  (1300  m)  1179  cm,  Mittel 
von  33 — 40  Jahren.     Dies  ist  die  grösste  bekannte  Kegenmenge  der  Erde.*) 

An  der  Westküse  von  Hinterindien  fallen  zu  Sandoway  537  cm.  Im  ostindischen  Ar- 
chipel haben  Padang  (454),  Singkel  (466),  Siboga  (469)  und  Pelantoengan  (448)  die  grössten  Kegen- 
mengen;  Buitenzorg  bei  Batavia  hat  435  cm  (alles  25  jährige  Mittel). 

Australien.  Der  Kontinent  hat  die  grössten  Regenmengen  auf  der  Ostseite:  Port  Mac- 
quarie  hat  165  cm,  Kap  Moreton  164,  im  Norden:  Kap  York  208,  Port  Darwin  159  cm.  Neu- 
guinea hat  örtlich  sehr  grosse  Kegenmengen  bis  zu  und  über  400  cm.  [Deutsch -Neuguinea; 
Konstantinhafen  (10  Jahre)  307,  Friedrich  Wilhelm-Hafen  (7  Jahre)  377,  Simbang  (4*/«  Jahre)  460, 
Tami  (3  Jahre)  655,  Sattelberg  (4  Jahre)  459  cm.]  Auf  der  Stidinsel  von  Neuseeland  hat  Ho- 
kitika  an  der  Westküste  298  cm,  Bealey  (ebenda)  259  cm  (während  an  der  Ostküste  Christchurch 
nur  58  cm  hat.) 

Von  den  Inseln  des  Grossen  Ozeans  mögen  erwähnt  werden :  Hawaii,  Vulkan  Haus 
Kilauea  433  cm;  Jaluit  (Marshai  Inseln)  449  cm;  Utu  mapu  Samoa  343  cm;  Vuna  337  cm  und 
Qara  Walu  (beide  auf  Taviuni,  Fidchi-Inseln)  628  cm. 

Dies  sind  einige  der  grössten  Regenmengen  der  Erde,  soweit  selbe  jetzt 
bekannt  geworden. 

Es  ist  wohl  zu  beachten,  dass  diese  extremen  Regenmengen  fast  überall  auf 
einen  kleinen  Bezirk  beschränkt  bleiben,   lokale  Erscheinungen   sind.     Jene  Gegend 


1)  Über  den  Regenfall  zu  Cherrapunji  s.  Quarterly  Met.  Journal.  Vol  VHI.  Januar  1882 
J.  Eliot.  The  Eainfall  at  Ch.,  mit  Karte,  und  Vol  XVH.  Juli  1891.  Henry  F.  Blanford, 
On  the  variations  of  Ramfall  at  Gh.,  mit  Karte.  Cherrapunji  (25*^  16' N  91 "  47'  E  1300  m)  liegt 
auf  einem  kleinen  Plateau  der  Khasi  Hills,  das  dort  den  höchsten  Teil  des  Gebirges  bildet.  Das- 
selbe steigt  ausserordentlich  steil  aus  den  Niederungen  von  Cachar  und  Sühet  auf,  welche  kaum 
30  m  sich  über  das  Meer  erheben.  Der  SW-Monsun  hat  -  hier  eine  Richtung  zwischen  SSW  und 
SE  und  weht  so  direkt  gegen  die  Berge  von  West-Assam.  Dieser  dampfgesättigte  Luftstrom  wird 
deshalb  direkt  nach  aufwärts  geworfen,  kühlt  dabei  rasch  ab  und  lässt  auf  dem  Plateau  die  un- 
geheuren Regenmengen  fallen.  Blanford  hebt  hervor,  dass  die  Niederungen  am  Fuss  der  Khasl- 
berge  zur  Regenzeit  fast  ganz  unter  Wasser  stehen,  welches  seicht  und  daher  durch  die  Sonne 
stark  erwärmt  wird,  den  Monsun  also  ganz  besonders  mit  Dampf  sättigt.  Der  Regenfall  a^  Süd- 
fuss  der  Berge  beträgt  nur  250 — 300  cm,  die  Differenz  von  ca.  900  cm  gegen  Cherrapunji  kommt  auf 
Rechnung  der  raschen  Ablenkung  des  SW-Monsuns  nach  aufwärts  um  mehr  als  1200  m.  Nur  die 
mechanische  Störung,  welche  den  horizontalen  Wind  rasch  in  einen  vertikalen  verwandelt,  ist  die 
Ursache  der  ungeheuren  Regenmenge  auf  dem  Plateau  der  Khasi  Hills,  die  übrigen  meteorolo- 
gischen Elemente  zeigen  dabei  keinerlei  Störung.  Während  der  Zeit  der  heftigsten  Regen  erleidet 
der  Luftdruck  zu  Cherrapunji  fast  keine  Änderung,  er  steigt  dabei  eher  im  ganzen  etwas.  Der 
tägliche  Gang  des  Barometers  verläuft  wie  in  der  Niederung.  Der  meiste  Regen  fällt  bei  Nacht, 
ca.  zweimal  soviel  als  bei  Tag. 

Die  Angaben  über  den  Regenfall  zu  Cherrapunji  variieren  sehr,  weil,  abgesehen  von  der  Ver- 
schiedenheit der  Jahrgänge,  derselbe  auch  örtlich  auf  dem  Plateau  sehr  verschieden  ist,  also  mit 
dem  Aufstellungsort  des  Regenmessers  sich  ändert.  Das  Mittel  für  die  alte  Station  nahe  dem  Ost- 
rand des  Plateaus  ist  etwa  1290  cm,  ca.  5  Proz.  grösser  als  bei  den  Häusern  in  ca.  1.6  km  Ent- 
fernung. An  der  Missionsstation,  1.6  km  nordwestlich,  ist  sie  um  178  cm  kleiner,  und  auf  der 
Südseite  gegen  den  Mausmai-Absturz  ist  sie  wahrscheinlich  erheblich  grösser,  und  kann  vielleicht 
in  nassen  Jahren  auf  1500  cm  ansteigen. 

Cherrapunji.     Regenfall  in  Centimetern.     39  Jahre. 
Jan.     Febr.     März     April     Mai    Juni    Juli    Aug.     Sept.     Okt.     Nov.     Dez.      Jahr 
Centimeter         2  6  28         82        131      2G7     278      194       135        35  4  1         1163^ 

In  den  5  Monaten  der  Regenzeit  Mai — Sept.  fallen  86.5  Proz.  der  Jahresmenge,  im  April 
und  Oktober  10.1  Proz.  und  in  den  5  trockenen  Monaten  Nov. — März  nur  3.4  Proz.  Im.  Jahre 
1899  fielen  1630  cm,  dagegen  1891  nur  769,  1861  sollen  2327  cm  gefallen  sein.  Im  Juni  1890 
fielen  508  cm,  dagegen  1896  nur  82  cm. 
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der  Erde,  welche  durchschnittlich  die  grösste  Regenmenge  empfängt,  ist  wohl  der 
hiaterindische  Archipel  mit  dem  Nordsaum  von  Australien  und  mit  Neu-Guinea. 

Dagegen  fehlt  auf  weiten  Räumen  die  Regenmenge  durchschnittlich  ganz  oder 
beschi^nkt  sich  auf  einige  Centimeter  im  Jahre.  Völlig  regenlose  Gebiete,  in  denen 
es  im  Laufe  vieler  Jahre  überhaupt  gar  nicht  regnet,  giebt  es  aber  wahrscheinlich 
doch  nicht.  Auch  in  der  Sahara,  an  der  Westküste  von  Peru  etc.  fallen  gelegent- 
lich im  Laufe  der  Jahre  einmal  Regen,  die  dann  oft  sogar  sehr  heftig  sind.  Zu  den 
trockensten  Teilen  der  Erde,  im  absoluten  Sinne,  gehören  auch  die  Polargegenden, 
wo  es  vielfach  nur  1 0 — 20  cm  Niederschlag  im  Jahre  giebt.  Aber  bei  der  niedrigen 
Temperatur  und  dem  gefrorenen  Boden  wird  trotzdem  dabei  kein  Mangel  an  Feuch- 
tigkeit bemerkbar.  Dieselbe  Niederschlagsmenge  hat  eine  ausserordentlich  verschie- 
dene Bedeutung  je  nach  dem  Elimagebiet. 

Auf  eine  Darstellung  der  Verteilung  der  Niederschläge  über  die  einzelnen  Teile 
der  Erde  kann  hier  nicht  eingegangen  werden. 

VI.  Maxima  des  Regenfailes  in  kürzerer  Zeit.    Platzregen.    Woiicenbruclie. 

V7egen  ihres  grossen  praktischen  Interesses  werden  ziemlich  allgemein  neben 
den  Monatssummen  des  Regenfalles  auch  die  grössten  Mengen  angegeben,  die  in  dem 
betreffenden  Monate  binnen  24  Stunden  gefallen  sind,  also  die  Tagesmaxima  des 
Niederschlages.  Da  dieselben  nur  selten  den  Registrierungen,  me^st  bloss  den  ein- 
maligen täglichen  Regenmessungen  entnommen  werden  können,  sind  diese  Daten 
vielfach  nicht  die  wahren  grössten  Regensummen  für  24  Stunden,  sondern  bloss  die 
des  Tages,  welcher  der  Messung  vorausgegangen  ist.  Sie  sind  also  stets  eher  zu 
klein  als  zu  gross. 

Weil  die  grössten  Regenmengen  in  kurzer  Zeit  auch  wissenschaftliches  Interesse  haben, 
indem  sie  auf  die  Entstehung  dieser  Regen  selbst  manches  Streiflicht  werfen,  ist  es  wünschens 
wert,  dass  wenigstens  das  absolut  grösste  Tagesmaximum  des  Jahres  in  die  Zusammenstellung 
der  Ergebnisse  der  meteorologischen  Beobachtungen  aufgenommen,  und  bei  Ableitung  von  mitt- 
leren Ergebnissen  auch  das  mittlere  Tagesmaximum  des  Niederschlages  berechnet  werde. 

Von  noch  grösserem  praktischen  und  wissenschaftlichen  Interesse  sind  die  Regenmengen, 
die  innerhalb  sehr  kurzer  Zeit  fallen,  also  die  Intensität  der  einzelnen  starken  Regen,  die  ja  meist 
nicht  lange  Zeit  andauern.  Man  misst  nach  jedem  starken  Regen  die  Regenhöhe,  die  derselbe  ge- 
liefert hat,  und  notiert  dazu  die  Dauer  des  Regens.  Die  registrierenden  Regenmesser  überheben 
den  Beobachter  jetzt  schon  vielfach  dieser  Mühe. 

Starke  Regenfälle  von  kurzer  Dauer  nennt  man  gewöhnlich  Platzregen, 
solche  von  ganz  ausserge wohnlicher  Intensität  Wolkenbrüche  (cloud  burst). 

Riggenbach  definiert  den  Platzregen  als  einen  Niederschlag  von  wenigstens 
5  Minuten  Dauer  und  einer  Intensität  von  mindestens  20  mm  pro  Stunde.  Wenn 
50  mm  oder  mehr  in  einer  halben  Stunde  fallen,  so  spricht  man  meist  schon  von 
einem  Wolkenbruch. 

Die  Platzregen  sind  häufig  von  Gewittern  begleitet,  sie  werden  sogar  geradezu 
als  „stille  Gewitter"  bezeichnet,  selbst  wenn  merkbare  elektrische  Erscheinungen 
fehlen.  Goodman  fand,  dass  in  Pawlowsk  (bei  Petersburg)  von  109  Platzregen  64 
mit  Gewittern  verbunden  waren. 

Die  Platzregen  fallen  in  unseren  Breiten  im  Sommerhalbjahr,  ja  zumeist  im 
Sommer  selbst,  und  in  Bezug  auf  die  Tageszeit  sind  sie  nachmittags  am  häufigsten. 
Lancaster  giebt  folgende  Statistik  der  Platzregen  von  9  Jahren  zu  Brüssel  (starke 
Regen,  die  weniger  als  2  Stunden  dauerten): 
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5—10 

10—15 

15—20 

20—25 

25—30  mm 

Jahr          179 

29 

3 

4 

1 

Sommer      57 

20 

3 

4 

1 

Kegeomenge 
Häufigkeit  I 

Nach  Riggenbach  verteilten  sich  zu  Basel  53  Platzregen  von  9  Jahren 
(1888 — 1896)  in  folgender  Weise  auf  die  Monate: 

März     April     Mai    Juni     Juli     August    September    Jahr 
Häufigkeit         1  2  4         16        11  10  9  53 

Auf  die  Zeit  von  l — 7*»  nachmittags  entfielen  32  Platzregen,  von  7^  abends 
bis  1  ^  morgens  1 1 ,  dagegen  nur  4  auf  die  folgenden  6  Stunden  1  **  bis  7  ^  morgens 
und  6  auf  7  **  a  bis  l  ^  nachmittags.  60  Proz.  aller  Platzregen  ereignen  sich  nach- 
mittags von  1 — 7^,  und  87  Proz.  entfallen  auf  die  Monate  Juni  bis  September. 

Im  folgenden  (S.  271)  findet  man  einige  der  grössten  Tagesmengen  des  Nieder- 
schlages in  verschiedenen  Teilen  der  Erde  zusammengestellt,  sowie  auch  Angaben 
über  die  grössten  Regenmengen,   die  in   ganz  kurzer  Zeit  fallen  können,  i) 

Die  absolut  grössten  Tagesmengendes  Regenfalles  treten  auf  an  den  Abhängen 
und  in  der  Nähe  von  Gebirgen  infolge  gezwungenen  Aufsteigens  der  Luft,  oder,  wo 
sie  in  Niederungen  vorkommen,  als  Folge  eines  mehr  oder  minder  stationären  seichten 
Barometerminimums,  welchem  feuchte  Luft  zuströmt  und  dabei  aufsteigt.  Diese 
Regen  sind  andauernd,  die  grosse  Regenmenge  ist  eine  Folge  der  langen  Dauer,  nicht 
einer  besonderen  Intensität  des  Regenfalles.  Die  ungeheure  Tagesmenge  des  14.  Juni 
1876  zu  Cherrapunji  in  den  Khasibergen  (Assam)  von  1036  mm,  gleich  der  doppelten 
Jahresmenge  des  Regens  mancher  Orte  in  Mitteleuropa,  die  902  mm,  die  auf  der 
Kii-Halbinsel  in  Japan  während  eines  ziemlich  stationären  Taifuns  zu  Tanabe  am 
19.  August  1889  (in  40  Stunden  sogar  1270  mm)  gefallen  sind,  und  ähnliche  Mengen, 
wie  sie  an  der  Ostküste  von  Australien  bei  stürmischen  Winden  vom  Meere  her 
fallen  können,  sind  das  Ergebnis  des  raschen  und  andauernden  Aufsteigens  feuchter 
warmer  Luft  und  deren  Abkühlung. 

Die  absoluten  und  mittleren  Tagesmaxima  des  Regenfalles  sind  durchaus  nicht 
der  mittleren  Regenmenge  eines  Ortes  proportional,  sie  nehmen  viel  langsamer  zu 
als  letztere  und  sind  deshalb  an  trockenen  Orten  relativ  viel  grösser  als  an  nassen.  Ja 
nicht  selten  übertreffen  die  grössten  Tagesmengen  von  Orten  mit  kleineu  Regenmengen 
jene  an  Orten  mit  grossem  Regenfall.  Das  zeigen  z.  B.  die  folgenden  dem  Werke 
von  Wild  über  den  Regenfall  in  Russland  entnommenen  absoluten  und  mittleren 
Tagesmaxima  des  Regenfalles: 

Mittlere  Regenmengen  im  Verhältnis  zum  Tagesmaximum  des  Regens. 


Ort 

Ssotschi 

Baku 

Nertschink 

Peking 

Sitka 

Mittlere  Regenmenge 
Absolutes  Tagesmaximum 
In  Proz.  d.  Jahresmenge 
Mittleres  Maximum 
In  Prozenten 

2068 
186 

9 
124 

6 

253 

102 

40 

35 

14 

412 

154 

37 

44 

11 

624 
251 

40 
100 

16 

2154  mm 
110  mm 
5 

1)  Die  Frage,  «was  ist  ein  excessiver  Regenfall*  ?  beantwortet  Symons,  der  in  allem,  was 
die  Regenverhältnisse  anbelangt,  die  grösste  Autorität  für  England  war,  mittelst  folgender  kleiner 
TabeUe  (British  RainfaU  1898|: 

Dauer  15  30  45  Minuten     1  Stunde       2  Stunden 

Regenmenge  in  Millimeter. 
Gewöhnlich  vorkommend     8  13  17  19  25 

Ausserordentlich  19  32  41  44  51 
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In  Ssotsohi  und  Sitka,  wo  die  Jahresmenge  des  Hegens  200  cm  überschreitet,  erreicht  das 
grösste  Tagesmaximum  nur  9  und  5  Proz.  derselben,  erreicht  dagegen  an  den  regenarmen  Orten 
im  Inlande  40  Proz.  und  das  Tagesmaximum  von  Peking  mit  nur  62  cm  Kegenfall  im  Jahre  ist 
höher  als  das  der  früher  genannten  Orte  mit  mehr  als  200  cm. 

In  dem  so  regenreichen  malayischen  Archipel  sind  die  absoluten  Tagesmaxima 
des  Regenfalles  von  15  Jahren  zu  Buitenzorg  und  Padang  190  und  247  mm;  d.  i. 
in  Prozenten  der  mittleren  Jahresmengen  bloss  4  und  5  Proz.,  die  mittleren  Maxima, 
132  und  194  mm,  entsprechen  gar  nur  3  und  4  Proz.  derselben. 

Das  absolute  Tagesmaximum  von  Wien  (139  mm  15.  Mai  1885)  beträgt  22 '/s  Proz.  der  mitt- 
leren Kegenmenge  (618),  jenes  von  Raibl  (277,  22.  August  1891)  nur  12.5  Proz.  derselben  (2216  m). 
Das  absolute  Tagesmaximum  von  Seathwaite  in  England  und  von  England .  überhaupt  (204  mm) 
beträgt  kaum  6  Proz.  des  Jahresmittels  (348  cm),  wogegen  die  Tagesmaxima  der  trockenen  Ge- 
genden Englands  16 — 18  Proz.  der  Jahresmenge  erreichen.  So  lieferte  z.  B.  zu  Angerton  (Nor- 
thumberland)  ein  Gewitterregen  am  1.  September  1898  Innerhalb  3  Stunden  170  mm,  das  ist 
217«  Proz.  der  mittleren  Regenmenge  (79  cm).  Das  Mittel  der  absoluten  Jahresextreme  (1865  bis 
1885)  für  England  ist  133  mm  oder  6*/»  Proz.  der  Jahresmenge.  Nasse  Jahre  geben  kleine  Pro- 
zentzahlen., trockene  grosse.  Der  mittlere  Prozentsatz  der  grössten  Tagessumme  (1875 — 1894) 
ist  für  London  mit  64  cm  Jahresmenge  5.8  Proz.,  für  Worcester  mit  74  cm  4.3  Proz.  und  für 
Seathwaite  mit  343  cm  3.2  Proz. 

Excessive  Regenfälle  treten  gelegentlich  gerade  in  trockenen  und  selbst  in  den 
trockensten  Gegenden  auf.  So  in  Oberindien,  im  Innern  von  Australien,  in  den 
trockenen  Gegenden  im  Westen  und  Südwesten  der  Vereinigten  Staaten.  Zu  Hyde- 
rabad,  wo  der  mittlere  Regenfall  des  Jahres  nur  203  mm  ist,  fielen  am  6.  August 
1865  260  mm  und  vom  5.  bis  7.  August  392  mm.  Zu  Dorbajee  fielen  vom  4.  bis 
6. August  1866  914mm  (am  4.508  und  am  5.  355mm),  im  ganzenJahr  aber  nur  l  I34mm. 

Im  Innern  von  Neu-Südwales  fallen  an  Orten,  wo  der  mittlere  Regenfall  4ü  cm 
beträgt,  öfter  100  mm  an  einem  Tage,  1/4  ja  zuweilen  bis  1/2  der  Jahresmenge.  In 
den  Vereinigten  Staaten  sind  gerade  die  Gebirgs-  und  Wüstengegenden  des  Westens 
zwischen  den  Sierras  und  den  Rocky  Mountains  der  hauptsächlichste  Schauplatz 
furchtbarer  Wolkenbrüche. 

Beispiele  grösster  Regenmengen  an  einem  Tage. 

I.  Tropen: 

Cherrapnnji,  1036  mm,  in  5  Tagen  2808  mm. 

Purneah,  Nordbengalen  889  mm,  Nedunkeni  (Ceylon)  807  mm. 

Madras  523,  Bombay  406,  Calcutta  305. 

Mauritius,  Cluny  Estate  (430  m)  610;  Porto  Rico  559,  Dominica  511  mm  (in  5  bis 
8  Standen). 

Queensland,  Crohamhurst  (Blackhall  Range)  1893:  1.  Febr.  274,  2.  510,  3.  780,  4.  273. 
Summa  1837  mm  in  vier  Tagen. 

Hawaii-Inseln,  Maui  537  mm,  davon  356  mm  in  4  Stunden. 

n.  Subtropen. 

Japan,  Kii-Halbinsel.     Tanabe  902  mm,  in  40  Stunden  1270. 

Südeuropa,  Joyeuse  (Ard^che)  am  Fusse  des  Tanargue  780  mm  in  20  Stunden  (Octb.  1827, 
von  Renou  als  gütig  angenommen).     Molitg.  (E.-PyrenKen)  313  mm  in  iVa  Stunde. 

Montpellier  233  mm  in  7  Stunden,  Perpignan  135  mm  in  l'/a  Stunde. 

Fiume  in  ll'/s  Stunden  268,  Ragusa  298,  Crkvice  323  mm. 

Dobrutscha,  Cara  Omer  320  in  4  Stunden;  Curtea-de- Arges  205  in  20  Minuten. 

ni.  Mittel-  und  Westeuropa.  Bei  den  Regengüssen  auf  der  Nordseite  der  Alpen  am 
12.  Sept.  1899  fielen  mehrfach  200 — 250  mm,  bei  Admont  287  mm :    bei   jenen   im  Riesengebirge 


Was  iwischen  liegt,  ist  schon  ein  sehr  bemerkenswerter  Regenfall.    Diese  Schwellenwerte 
für  excessive  Regenfälle  kann  man  auch  für  Mitteleuropa  gelten  lassen. 
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und  den  Sudeten  im  Juli  1897  zu  Neuwiese  (780  m)  345  mm  (vom  29. — 30.),  zu  Wilhelmshöhe 

12  km  davon  300,  zu  Riesenhain  266. 

Dagegen  bleiben  die  grössten  Tagesmengen  in  England  weit  zurück.  Das  Maximum  zu 
Seathwaite  ist  bloss  204  mm. 

Vereinigte  Staaten.  Jewell  (Maryland)  375  mm  in  18  Stunden.  Ft.  Clark  «Texas) 
457,  Alexandria  (La)  544  mm  an  einem  Tage.  ' 

Die  grössten  Regenmengen  pro  Stunde  und  in  kürzerer  Zeit  weisen 
manche  bemerkenswerte  Eigentümlichkeiten  auf.  Die  Örtlichkeiten  ilires  Auftretens 
fallen  im  allgemeinen  keineswegs  zusammen  mit  jenen  der  grössten  Tagesmengen, 
letztere  halten  sich  mehr  an  die  Gebirgshänge,  erstere  an  die  wärmeren  Niederungen. 
In  kurzer  Zeit  fallen  hier  öfter  weit  grössere  Regenmengen  als  auf  die  gleiche  Zeit 
reduziert  in  den  Gebirgen. 

G.  Hellmann  zieht  aus  seiner  Zusammenstellung  der  täglichen  und  stündlichen  Nieder- 
sclüagsmaxima  folgende  Schlüsse :  An  den  maximalen  Eegenfällen  von  kurzer  Dauer  sind  die  Orte 
der  Niederung  viel  mehr  beteiligt  als  die  des  Gebirges,  wo  gerade  die  grössten  täglichen  Regen- 
sunmien  vorkommen.  Die  stärksten  Kegenfälle  von  längerer  Dauer  bis  zu  24  Stunden  gehören 
dem  Gebirge  an,  während  die  von  kurzer  Dauer,  2 — 3  Stunden,  häufiger  in  der  Ebene  vorkommen. 
Bei  jenen  regnet  es  in  der  Stunde  durchschnittlich  so  viel,  wie  bei  diesen  in  5  Minuten  fallen. 
Jene  sind  gewöhnlich  von  grösserer  Ausdehnung  und  verursachen  deshalb  umfangreiche  Über- 
schwemmungen, diese  treten  nur  sehr  lokal  auf,  richten  aber  auf  diesem  beschränkten  Gebiete  oft  re- 
lativ bedeutenden  Schaden  an. 

um  Platzregen  bezüglich  ihrer  Intensität  bequem  mit  einander  vergleichen  zu 
können,  ist  es  zweckmässig,  die  Regenmengen,  die  sie  geliefert  haben,  auf  die  Minute 
als  Zeiteinheit  zu  reduzieren.  Die  Reduktion  auf  eine  Stunde  liefert  irrefülirende 
Zahlen,  weil  die  heftigsten  Regen  nie  so  lange  mit  gleicher  Intensität  andauern.  Bei 
dieser  Reduktion  erweisen  sich  die  grossen  Tagessummen  als  relativ  von  geringer 
Intensität.     Selbst  einer  der  heftigsten  Nachtregen   zu  Cherrapunji  mit   445  mm  in 

13  Stunden    giebt   bloss    0.57  mm    pro    Minute,    während    in  Wien  und  Berlin  bei 
kurzen  Gewitterregen  schon  öfter  die  doppelte  Menge  pro  Minute  gefallen  ist. 

Wenn  man  die  folgende  Zusammenstellung  durchsieht,  wird  man  zu  dem  Schlüsse 
kommen,  dass  im  allgemeinen  die  Intensität  der  Regen  ihrer  Dauer  umgekehrt  pro- 
portional ist.  Hellmann  giebt  dafür  nach  den  Regenaufzeichnungen  in  den  preus- 
sischen  Provinzen  lehrreiche  Zahlen,  aus  welchen  wir  folgende  Mittelwerte  (aus  je  10 
Daten)  abgeleitet  und  Batavia  zum  Vergleich  (n.  Hellmann)  beigefügt  haben. 

Intensität  der  grössten  Niederschläge  pro  Minute  nach  ihrer  Dauer. 
Dauer  1—5     6—15     16—30     31—45     46— 60  Min.     1—2     2— 3  Stunden 

Grösste  Intensität  pro  Minute. 
Deutschland  3.19       2.57         1.87  1.37  0.99  0.85      0,45 

Batavia  —         2.33         1.84  1.77  1.45  1.12        — 

Die  mittlere  Intensität  der  Niederschläge  nimmt  demnach  mit  ihrer  Dauer 
ziemlich  regelmässig  ab. 

Einige  grösste  Regenmengen  in  kurzer  Zeit. 

Dauer  l^a  Stunden  bis  45  Minuten.  pro  Minute 


Campo  Kalifornien 

August  1891 

292  mm  in  1  Stunde 

4.87 

Palmetto,  Nevada 

1890 

224     ,,    1         , 

2.73 

Molitg,  E.-Pyrenäen 

20.  Mai  1868 

209     ,,     1        , 

3.48 

Wartha,  Schlesien 

16.  Aug.  1897 

98     ,     ,  45  Minuten 

2.18 

bei  VUlach.  Kärnten 

28.  Mai    1904 

197     „     .  45 

4.38 

Dauer  30  bis  20  Minuten. 

Curtea-de- Arges 

7.  Juli  1889 

205  mm  in  20  Minuten 

10.25 
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Bordeaux 

5.  Juli  1883 

88.5    , 

20 

1 

4.42 

Ödingen  (Westfalen) 

20.  Aug.  1900 

78.3    , 

30 

1» 

2.61 

Gleichenberg  (Steyerm.)  5.  Aug.  1893 

65.0    , 

30 

n 

2.17 

Kosen  (Naumburg) 

6.  Juni  1896 

62.4    , 

30 

r» 

2.08 

Dauer  unter  20  Minuten. 

Galveston 

4.  Juni  1871 

100  mm 

in 

14  Minuten 

7.13 

Preston,  England 

10.  Aug.  1893 

31.7     , 

5 

6.34 

Laue,  Sachsen 

5.  Juni  1895 

29.8    , 

6 

4.97 

Basel 

28.  Juli  1896 

22.3    , 

5 

4.46 

Mariabrunn  bei  Wien 

1.  Aug.  1896 

17.4    , 

5 

3.48 

Paris 

8.  Aug.  1880 

15       . 

5 

3.00 

ManUa  (15  Jahre) 

28.  Aug.  1897 

40       , 

16 

2.50 

bei  Wien 

1.  Aug.  1896 

37.3    , 

15 

2.49 

Wien 

2./3.  Juli  1895 

20       , 

12 

1.67 

Bei  ausserordentlich  starken  Regenfällen  war  im  Mittel  die  maximale  Intensität 
während  5  Minuten  3.30  mm  pro  Minute,  für  10  Minuten  aber  nur  mehr  2.55  mm. 
So  intensive  Regen  halten  demnach  nicht  lange  an.  Nur  bei  ganz  ausserordentlichen 
Wolkenbrüchen,  wie  jene  welche  aus  Kalifornien  und  Nevada  berichtet  werden,  können 
Regen  von  einer  Intensität  von  4 — 5  mm  pro  Minute  eine  Stunde  hindurch  dauern, 
während  eine  gleiche  oder  noch  grössere  Intensität  bei  ganz  kurzen  Platzregen  auch 
bei  uns  nicht  gar  so  selten  vorkommen  mögen. 

Da  die  Intensität  der  Platzregen  mit  ihrer  Dauer  abnimmt,  könnte  man  an- 
nehmen, dass  das  Produkt  aus  Dauer  und  Intensität  nahezu  konstant  sei.  Diesen 
Schluss  hat  auch  Nipher  aus  Dr.  Engelmanns  47jährigen  Regenmessungen  zu 
St.  Louis  gezogen.  Auch  Henrys  Diagramme  zeigen  eine  ziemlich  regelmässige  Ab- 
nahme der  Intensität  mit  Zunahme  der  Dauer  der  Niederschläge.  Koppen  findet,  dass 
die  Regenmenge  nahezu  der  Quadratwurzel  aus  der  Zeitdauer  proportional  wächst,  i) 

Die  Intensität  der  Tropenregen  ist  durchaus  nicht,  wie  man  meist  annimmt, 
um  vieles  grösser  als  die  unserer  heftigsten  Sommerregen.  Dies  zeigt  schon  obiger 
Vergleich  der  grössten  Regenintensitäten  pro  Minute  in  Deutschland,  Batavia,  Manila. 
Bei  der  Durchsicht  von  20  Jahrgängen  der  Regenaufzeichnungen  im  indischen  Archipel 
an  200  Stationen  fand  ich  bloss  einmal  ein  Tagesmaximum  von  400  mm,  das  mitt- 
lere Maximum  für  den  Archipel  ist'bloss  300  mm,  wie  es  auch  in  Südeuropa  erreicht 
werden  kann,  trotz  der  hohen  Regenmenge  von  400  bis  500  cm. 

Während  die  Intensität  der  stärksten  Sommerregen  pro  Minute  kaum  in  er- 
heblicher Weise  vom  Äquator  bis  zum  60.  Breitegrad  abnimmt  (Pawlowsk  hat  noch 
2.15  mm  aufzuweisen),  ist  die  mittlere  Intensität  der  Tropenregen  allerdings  viel 
grösser,  wie  auch  obige  Zahlen  für  Batavia  für  länger  dauernde  Regen  zeigen.  2) 
Wiesner  fand  die  mittlere  Intensität  der  Regen  zu  Buitenzorg  zu  0.3  mm  pro 
Minute;  in  Brüssel  ist  sie  nach  Lancaster  von  Juni  bis  September  0.04  pro  Minute. 


1)  Man  kann  deshalb  die  Regenmenge  r  =»  Const.  }/t  setzen,  t  Dauer  in  Minuten,  die  Con- 
fltante  findet  man  aus  den  Daten  von  Symons  und  Hellmann  zu  6 — 7,  bei  Regenfällen  von  mehr 
als  1  Stunde  Dauer  aber  yiel  kleiner.     (Das  Wetter,  1904,  S.  169.) 

2)  M.  s.  Figee,  Über  den  Regenfali  zu  Batavia.  Met.  Z.  1902.  S.  322.  Die  PlaUregen 
zu  Basel  haben  eine  grössere  Intensität  als  die  zu  Batavia,  aber  die  Dauer  und  deshalb  auch  die 
Regenmenge,  die  ein  Platzregen  durchschnittlich  liefert,  ist  zu  Batavia  viel  grösser.  Daselbst  fallen 
24  Proz.  der  gesamten  Regenmenge  in  Form  von  „Platzregen**  (nach  Riggenbachs  Norm).  29  Proz. 
davon  entfallen  auf  die  3  Stunden  3 — 6'*  nachmittags  und  fast  69  Proz.  auf  Mittag  bis  6>*.  Das 
Maximum  für  1  Stunde  war  89,  für  einen  Tag  289  mm.  (Nach  Registrierungen  von  22  Jahren.) 
Bann,  Meteorologie.  18 
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Es  mnss  dazu  bemerkt  werden,   dass  es  aach  in  den  Tropen  Jahreszeiten  and  Orte 
mit  sehr  schwachen  Eegen  giebt. 

Es  entsteht  die  Frage ,  wie  so  grosse  Regenmengen  von  50 — 80  mm  in  einer  Stander  oder 
selbst  in  einer  halben  Stunde  über  ebenem  Land  fallen  können. 

Da  die  Wassermenge,  die  an  einem  ungewöhnlich  warmen  feuchten  Sommertag  über  Mittel- 
europa in  der  ganzen  Atmosphäre  vorhanden  ist,  kaum  über  15x2.3=»  34.5  Kilogramm  pro 
Quadratmeter  geschätzt  werden  kann,  so  könnte  dieselbe,  yollständig  kondensiert,  nur  eine  Nieder- 
schlagshöhe von  ca.  35  mm  geben  (s.  S.  172).  Da  weit  grössere  Niederschläge  fallen,  so  muw 
eine  Zufuhr  von  feuchter  Luft  aus  der  Umgebung  des  Niederschlages  angenommen  werden. 
In  der  That  ist  ja  nur  auf  diesem  Wege  die  Entstehung  sehr  grosser  Niederschläge  in 
kurzer  Zeit  über  einem  flachen  Lande  überhaupt  denkbar.  Über  einem  abnorm  erwärmten  Orte 
erhält  die  feuchte  Luft  einen  plötzlichen  Lnpuls  zum  Emporsteigen,  kühlt  sich  dabei  ab  und  kon- 
densiert ihren  Wasserdampfgehalt  zum  grösseren  Teile.  Die  Luft  der  Umgebung  wird  naturgemäa» 
zum  Ersatz  der  aufsteigenden  Luft  herbeigezogen  und  steigt  gleichfalls  auf.  Es  konzentriert  sich 
derart  der  Wasserdampfgehalt  der  Luft  einer  weiteren  Umgebung  an  dem  Orte  des  einmal  ein- 
geleiteten Niederschlages  und  kommt  da  gleichfaUs  zur  Kondensation.  Es  hängt  dann  nur  von 
der  Geschwindigkeit  des  Anfsteigens  der  Luft  ab,  wie  viel  Niederschlag  dabei  fallen  kann.  Nehmen 
wir  die  Luft  bei  15®  gesättigt  an,  so  enthält  der  Kubikmeter  rund  13  Gramm  Wasserdampf . ^) 
Wird  die  Luft  so  hoch  hinaufgeführt,  dass  sie  bis  — 8 "  abkühlt,  so  werden  in  Jedem  Kubikmeter 
rund  10  Gramm  Wasserdampf  kondensiert;  dies  erfordert  ein  Aufsteigen  der  Luft  um  4 Vi  km 
(roh  y eranschlagt).  Gkben  wir  der  aufsteigenden  Luftbewegung  eine  Geschwindigkeit  von  5  m  pro 
Sekunde,  so  legt  sie  diese  Höhe  in  15  Minuten  zurück.  In  diesen  15  Minuten  yerlieren  demnach 
4500  cbm  je  10  Gramm  Wasserdampf,  was  einen  Niederschlag  yon  45  kg  pro  Quadratmeter  oder 
45  mm  Kegenhöhe  ergeben  würde.  Dies  entspricht  schon  ziemlich  den  grössten  Niederschlägen  in 
unserer  Tabelle.  Dieselben  sind  aber  nur  möglich,  wenn  aus  einem  weiten  Umkreis  die  feuchte 
Luft  während  der  ganzen  Zeit  stetig  dem  Niederschlagsorte  zuströmt  und  dort  aufsteigt.  Es'er- 
giebt  sich  aber  daraus  auch,  dass  solche  Niederschläge  nur  ganz  lokal  auftreten 
können,  nicht  zugleich  über  grösseren  Flächen.  Wohl  aber  kann  der  Kondensationsherd  fort- 
schreiten und  seine  Wassermengen  nach  und  nach  auf  einen  mehr  oder  minder  schmalen  band- 
artigen Landstreifen  ausgiessen.  In  den  meisten  Fällen  erschöpft  sich  aber  der  Auftrieb  der  feuchten 
Luft  und  der  begleitende  Niederschlag  in  kurzer  Frist,  einem  kurzen  heftigen  Erguss  folgt  bald 
schwächerer  Regen,  denn  die  zuerst  aufgestiegene  Luft  ist  die  wärmste  und  dampfreichste,  die 
nachfolgende  ist  schon  kühler  und  dampfärmer.  Es  erklärt  sich  aus  dem  Gesagten  auch  die  Vor- 
liebe, mit  der  die  kurzen  aber  sehr  intensiyen  Schlagregen  über  erwärmten  Niederungen  auftreten, 
sowie  die  Zeit  ihres  Auftretens  hauptsächlich  an  den  Nachmittagen  des  Sommerhalbjahres. 

Für  die  Wassermassen  jedoch,  die  nach  den  Beschreibungen  und  einzelnen  Messungen  bei 
wirklichen  , Wolkenbrüchen*  zuweilen  herabstürzen,  scheint  die  obige  Erklärung  allein  nicht  yöllig 
ausreichend  zu  sein.  Die  Bezeichnung  Wolkenbruch  yerleitet  dabei  leicht  zu  der  Annahme,  dasa 
in  der  That  aufgesammeltes  Wolkenmaterial  aus  irgend  einem  Grunde  plötzlich  herabstürzen  könnte^ 
also  das  Zusammenbrechen  mächtiger  Wolkenbänke  den  «Wolkenbruch*  yeranlassen  möge.  Die 
Rechnung  ergiebt  aber,  dass  diese  Annahme  nicht  haltbar  ist.  Nach  Konrad  enthalten  die  dich- 
testen Wolken  etwa  5  Gramm  Wasser  pro  Kubikmeter,  selbst  eine  4  km  mächtige  Wolkenbank 
yon  dieser  Dichte  (die  aber  kaum  möglich  ist,  wegen  der  niedrigen  Temperatur  in  ihren  oberen 
Schichten)  würde  nur  20  kg  Wasser  pro  Kubikmeter  liefern  können,  d.  i.  nur  einen  Niederschlag 
yon  20  mm,  also  noch  keinen  , Wolkenbruch*. 

Dagegen  nimmt  Ferrel  an,  dass  durch  die  Heftigkeit  der  aufsteigenden  Luftbewegung  in 
einem  aufsteigenden  Luftwirbel  oder  Luftschlauch  der  in  demselben  gebildete  Niederschlag  in 
Tropfenform  in  grosse  Höhen  hinaufgeführt  und  suspendiert  erhalten  werden  könne.  Es  gehört 
keine  grosse  Geschwindigkeit  dazu,  um  selbst  ziemlich  grosse  Wassertropfen  zu  heben  und  in 
Suspension  zu  halten.')    Die   seitlich    dem   Luftschlauch   zuströmende    feuchte  Luft   liefert   stets 


1)  Das  Niyeau  des  Anfsteigens  und  des  Zuströmens  liegt  stets  in  einiger  Höhe  über  der 
Erdoberfläche,  in  der  mittleren  Wolkenregion  etwa. 

2)  Ferrel  meint,  dass  die  Grösse  der  Regentropfen  in  allen  Fällen  ein  Mass  für  die  Ge- 
schwindigkeit der  aufsteigenden  Bewegung  der  Luft  ist ;  sind  die  Tropfen  klein,  so  ist  letztere  nur 
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neues  Niedersohlagsmateiial,  das  in  dem  aufsteigenden  Luftvirbel  so  lange  aufgespeichert  erhalten 
werden  kann,  bis  letzterer  schwächer  wird  oder  ganz  zusammenbricht',  worauf  die  ^angesammelte 
Wassermenge  auf  einmal  über  einem  Orte  herabstürzt.  Das  kann  auch  geschehen,  wie  Ferrel 
meint,  wenn  ein  solcher  Luftwirbel  bei  seiner  Fortbewegung  ein  Hindernis  trifft,  z.  B.  ein  Ge- 
birge, welches  durch  Reibung  oder  einseitige  Hemmung  des  Zuflusses  den  Wirbel  schwächt  und 
auflöst. 

Ferrel  berechnet,  dass  eine  Wassermenge,  entsprechend  einem  Niederschlag  von  163  mm 
bei  einer  aufsteigenden  Bewegung  von  27  m  pro  Sekunde  (welche  natürlich  nur  in  einem  heftigen 
Wirbel  Ton  kleinem  Durchmesser  [Tornado]  angenommen  werden  kann)  in  Suspension  erhalten 
werden  könne,  ohne  die  Kraft  des  Wirbels  und  die  aufsteigende  Bewegung  so  weit  zu  hemmen, 
Tropfen  yon  gewöhnlicher  Qrösse  zur  Erde  fallen  könnten. ') 


sehwach,  fallen  grosse  Tropfen,  so  ist  dies  ein  Zeichen,  dass  die  aufsteigende  Bewegung  kräftig 
genug  ist,  die  kleineren  am  Fallen  zu  hindern.  Lenard  hat  diesen  Vorgang  durch  Versuche  quan- 
titatiy  Tollkommen  erläutert.    Met.   Z.  1904.    S.  260. 

1)  Lenard  hat  durch  direkte  Beobachtimgen  folgende  FaUgeschwindigkeiten  Ton  Begen- 
tropfen  yersohiedener  Qrösse  gefunden  (Met.  Z.  1904.  S.  254).  Aufsteigende  Luftbewegungen  yon 
dieser  Geschwindigkeit  erhalten  die  Tropfen  schwebend  (lassen  sie  nicht  fallen). 

Tropfendurchmesser  in  Millimetern. 
0.1        0.2      0.3       0.4      0.5        1         1.5        2  3         4         5 

Fall-Geschwindigkeit  m.  s. 
0.32       1.3      2.7       3.2      3.5      4.4       5.7       5.9      6.9       7.7       8.0 
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IV.   Buch. 
Die  Erscheinungen  der  Lnftbewegang  (dynamische 

Meteorologie). 

Erstes  Kapitel. 

Der  Wind  im  allgemeinen. 

A.  Definition  und  Cliarakterisiemng  der  Lutthewegmigen. 

Mehr  oder  minder  bewegte  Luft  nennen  wir  Wind,  sehr  stark  bewegte  Luft 
aber  Sturm.  Die  Bewegung  der  Luft,  die  wir  beobachten  können,  erfolgt  mit  ge- 
ringen Abweichungen  nahezu  parallel  zur  Erdoberfläche,  der  Wind  weht  stets  fast 
oder  völlig  horizontal.  Nur  an  steilen  Berglehnen  oder  auf  Berggipfeln  können  wir 
auch  aufsteigende  Luftbewegungen  beobachten,  sowie  lokal  in  nächster  Nähe  von 
Hindernissen,  die  der  bewegten  Luft  im  Wege  stehen. 

Die  sehr  wichtigen  aufsteigenden  und  niedersinkenden  Luftströmungen  entziehen 
sich  fast  ganz  unserer  Beobachtung  und  Messung,  da  dieselben  in  der  Nähe  der 
Erdoberfläche  in  merklicher  Weise  nicht  auftreten  können  (aufsteigende  Ströme) 
oder  (als  niedersinkende)  gehemmt  werden  und  in  schwache  horizontale  Bewegungen 
übergehen.  ^) 

1.  Die  Luftbewegung  wird  charakterisiert  durch  ihre  Stärke  und  Richtung. 
Sie  unterscheidet  sich  dadurch  von  den  anderen  meteorologischen  Elementen,  dass  sie 
nach  Scalargrössen  und  Vektorgrössen  gemessen  werden  muss. 

Die  Windrichtung  wird  nach  der  Himmelsgegend  benannt,  aus  welcher 
der  Wind  kommt.  Sie  wird  zumeist  nur  nach  den  8  Hauptrichtungen  unterschieden, 
seltener  nach  16  Punkten  des'1  Horizontes.  Im  ersteren  Falle  werden  alle  Rich- 
tungen, die  22  V2^  ca.  rechts  und  links  von  dem  Punkte  liegen,  nach  dem  der  Wind 
genannt  wird,  als  eine  Windgruppe  betrachtet  und  nicht  weiter  unterschieden.  Ein 
Nordwind  z.  B.  umfasst  alle  Windrichtungen,  die  aus  der  Himmelsgegend  N  22V2®  W 
und  N  22  V2®  E  kommen,  ähnlich   gehört    dem  NE- Wind    die    ganze  Himmelsgegend 


1)  Henry  Lasne  hat  spezieller  gezeigt,  dass  messbare  vertikale  Bewegungen  yon  einiger 
Ausdehnong  und  Dauer  in  Masse  (nicht  als  Spiel  der  aufsteigenden  und  niedersinkenden  Bewe- 
gungen über  dem  erwärmten  Erdboden)  bis  zu  einer  grösseren  Höhe  über  dem  Erdboden  nicht 
vorkommen  können.  Eine  vertikale  Komponente  von  1  m  pro  Sekunde  in  50  m  Höhe  über  einer 
Fläche  von  100  Quadratkilometer  würde  einen  horizontalen  Wind  von  500  m  pro  Sekunde  erfor- 
dern.    Gongr^s  M6t.  international.   Paris  1889.   pag.  180. 
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NE  221-2  <^  N  und  NE  22V2<^  E  etc.  Unterscheidet  man  16  Richtungen,  so  umfasst 
der  Bereich  jeder  Windgruppe  nur  22  V2^  des  Horizontes,  also  nur  11  V4®  ca.  rechts 
und  links  von  dem  Punkte  des  Horizontes,  nach  dem  der  Wind  genannt  wird.  *) 

Bei  Windbeobachtangen  zur  See  wird  die  Windrichtang  nach  dem  Kompasse  (also  miss- 
weisend) angegeben,  sie  ist  demnach  mit  der  örtlichen  Deklination  der  Magnetnadel  behaftet  und 
muss  nach  derselben  korrigiert  werden. 

Bei  den  grossen  Schwankungen  der  Windrichtung  (der  Windfahne)  innerhalb  kurzer  Zeit- 
intervalle über  dem  Lande  und  den  Schwierigkeiten,  auf  dem  bewegten  Schiffe  (namentlich  auf 
Dampfschiffen)  die  zur  See  allerdings  konstantere  Windrichtung  genau  zu  bestimmen,  Tgentigt  es 
vollkommen,  nur  16  Windgruppen  nach  den  entsprechenden  Kompasstrichen  zu  unterscheiden. 
Ohne  genaue  und  frei  aufgestellte  Windfahnen  wird  man  sich  bei  der  Aufzeichnung  der  Wind- 
richtung zumeist  mit  der  Angabe  von  8  Richtungen  begnügen  müssen. 

Man  muss  zwischen  der  Windrichtung  an  der  Erdoberfläche  und  der  liichtung  des  Windes 
in  grösseren  Höhen  über  der  Erdoberfläche  unterscheiden,  die  sehr  häufig  von  der  unteren  ver- 
schieden ist.  Letztere  ergiebt  sich  aus  dem  Wolkenzuge,  aus  der  Bewegung  der  Rauchsäulen  hoher 
Vulkane  etc. 

Wenn  von  der  Windrichtung  schlechtweg  die  Rede  ist,  meint  man  stets  den  an  der  Erd- 
oberfläche herrschenden  Wind.  Giebt  man  die  obere  Windrichtung  an  (wie  Beobachter  in  Gebirgs- 
thälern  dies  nicht  selten  thun),  so  soll  dies  immer  besonders  hervorgehoben  werden  (als  , oberer 
Wind*  oder  „Wolkenzug  aus*). 

Namen  der  Win|de.  In  manchen  Ländern  werden  die  Winde  nicht  bloss 
nach  der  Richtung,  aus  welcher  sie  kommen,  benannt,  sondern  haben  ganz  bestimmte 
Eigennamen,  die  allerdings  zumeist  auch  mit  der  Richtung  zusammenhängen,  zuweilen 
aber  auch  mit  bestimmten  Eigenschaften  des  Windes  selbst.  2) 

Wm.  M.  Davis  hat  eine  Klassifikation  der  Winde  nach  ihrer  Entstehungsart  gegeben,  die 
vorläufig  ohne  eingehendere  Erörterung  hier  Platz  finden  mag: 

Klassifikation  der  Winde  nach  ihrer  Ursache.^ 

Bezeichnung  der  Winde 


Planetarische  Winde 

Terrestrische  Winde 

Kontinentale  Winde 

Land-  und  Seewinde 

Berg-  und  Thalwinde 

Wirbelstürme  etc. 

Finstemiswinde 

Bergsturz-  oder  Lawinenwinde 

Gezeitenwinde 

Vulkanische  Winde 


1)  Aufem  internationalen  Meteorologen-ltongresse  zu  Wien  1873  ist  man  übereingekommen - 
in  meteorologischen  Publikationen  den  Buchstaben  O  zur  Bezeichnung  der  Ostrichtung  zu  ver 
meiden,  weil  in  den  romanischen  Sprachen  mit  demselben  die  W-Richtung  bezeichnet  wird,  was 
schon  zu  manchen  Missverständnissen  Veranlassung  gegeben  hat.  Man  hat  deshalb  die  englische 
Bezeichnung  der  Windrose  empfohlen,  welche  kein  Missverständnis  zulässt. 

2)  Man  findet  näheres  darüber  in  dem  Artikel  von  Umlauft,  Über  die  Namen  der  Winde, 
Met  Z.  1894.  B.  XXIX.  S.  9.  Zusätze  von  Mohn,  S.  102,  Kassner,  S.  400;  dann  Hell- 
mann, Anfänge  der  meteorologischen  Beobachtungen  in  , Himmel  und  Erde''.   B.  H. 

3)  American  Met.  Journal.  Vol  IV.  pag.  512.  March  1888.  —  Der  Unterschied  zwischen 
planetarischen  und  terrestrischen  Winden  ist  so  zu  verstehen,  dass  erstere  allgemein  auch  auf  an- 
deren Planeten,  auch  auf  solchen  mit  gar  keiner  Schiefe  der  Ekliptik,  vorhanden  sind  oder  sein 
können.  Die  atmosphärische  Zirkulation  auf  der  fast  nur  mit  W^asser  bedeckten  südlichen  Halb- 
kugel kommt  der  normalen  regelmässigen  Luftzirkulation  auf  einem  am  Äquator  am  stärksten 
erwärmten  Planeten  am  nächsten,  auf  der  nördlichen  Halbkugel  ist  dieselbe  ^terrestrisch**  mo. 
difiziert. 


Quelle  der 
Energie 

Ort  der  Wirkung  derselben 

Periode 

Sonnenwärme 

Äquator  und  Pol 

Permanent 

Wärme-Äquator  und  Pol 

Jahr 

Kontinent  und  Ozean 

Jahr 

Land  und  Wasser 

Tag 

^ 

Berge  und  Thäler 

Tag 

Lokal  oder  indirekt 

Unperiodisch 

Schatten  und  Sonne 

Unperiodisch 

Indirekte  Wirkung 

Zufällig 

Mondanziehung 

Durch  die  Gezeiten 

Lunartag 

Erd  wärme 

Vulkanausbrüche 

Unperiodisch 
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2.  Die  Mittel  zur  Bestimmung  der  Windrichtung  bieten  die  Wind- 
fahnen, welche  auch  zur  kontinuierlichen  Registrierung  eingerichtet  werden  können. 
Wichtig  ist,  dass  die  Windfahne  eine  dominierende  Position  hat,  damit  sie  die  wahre 
allgemeine  Richtung  des  Windes  an  dem  betreffenden  Orte  angeben  kann,  und  nicht 
etwa  eine  durch  zufällige  Hindemisse,  d.  i.  sie  überragende  Dächer,  Bäume  abgelenkte 
Richtung  anzeigt.  Derartige  Störungen  reichen  noch  ziemlich  hoch  über  das  Niveau 
der  störenden  Erhebungen  hinauf.  Meist  wird  darin  gefehlt,  dass  die  Windfahne  zu 
wenig  hoch  über  die  Plattform  eines  Turmes  z.  B.  hinaufragt 

Hohe,  luftige,  durchbrochene  Eisenkonstruktionen,  die  das  allgemeine  Niveau  der 
Umgebung  stark  überragen,  sind  am  geeignetsten  zur  Aufstellung  von  Anemometern 
für  Richtung  und  Geschwindigkeit. 

3.  Windgeschwindigkeit  und  Windstärke.  Man  misst  entweder  den 
Winddruck  oder  den  Windweg  in  der  Zeiteinheit  oder  beide  zugleich. 

Die  Druck-Anemometer  sind  die  ältesten  (Hookes'  Pendel- Anemometer  1667).  Man 
kann  den  Winddrnck  messen  durch  den  Winkel,  am  welchen  eine  an  einer  horizontalen  Achse 
frei  beweglich  aufgehängte  Platte  durch  den  Winddruok  aus  der  Vertikalen  abgelenkt  wird  (Wind- 
stärke-Tafel von  Wild,  1862,  vielfach  an  den  Stationen  in  Gebrauch).  Dieselbe  muss  aber 
durch  eine  Windfahne  stets  normal  auf  die  Windrichtung  eingestellt  werden.  Osler  (1839)  lässt 
den  Wind  stets  senkrecht  auf  eine  Druckplatte  wirken.  Der  .'durch  den  Winddruck  bewirkte 
Betrag  der  horizontalen  Verschiebung  der  Platte  welcher  Federn  entgegenwirken,  misst  den 
Druck  des  Windes.  Diese  Anemometer  waren  an  den  englischen  Observatorien  namentlich  viel^ 
fach  in  Gebrauch.  Sie  gaben  (nominell)  den  Winddruck  in  englischen  Pfunden  auf  den  englischen 
Quadratfuss.; 

Die  Saug-Anemometer.  Die  Wirkung  derselben  beruht  darauf,  dass  ein  Luftstromg 
welcher  senkrecht  gegen  eine  an  einem  Ende  offene  Röhre  gerichtet  ist,  eine  saugende  Wirkun 
auf  die  Luft  in  der  Röhre  ausübt,  dieselbe  verdünnt.  Die  Druckverminderung  in  der  Röhre 
giebt  ein  Mass  der  Windstärke,  wenn  das  andere  Ende  der  Röhre  mit  einer  Manometervorrich- 
tung versehen  ist.  Da  der  Wind  fast  stets  horizontal  weht,  braucht  man  die  Röhre  nur  vertikal 
aufzustellen,  so  dass  der  Wind  über  die  obere  Öffnung  hinstreichen  muss  (Hagemann  1876,  Tube- 
Anemometer  von  Dines).  Diese  Anemometer  sind  bequem  frei  aufzustellen,  und  ihre  Leistungen 
werden  gelobt. 

Das  Schalenkreuz-Anemometer  von  Robinson.  Während  die  vorhin 
kurz  charakterisierten  Anemometer  die  momentanen  Windstärken  angeben,  also  auch 
die  Kraft  der  einzelnen  Windstösse,  giebt  das  Schalenkreuz- Anemometer  den  Wind- 
weg während  einer  gewissen  Zeit  an,  also  die  mittlere  Windgeschwindigkeit 
während  einer  kürzeren  oder  längeren  Zeit. 

Vier  halbkugelförmige  Schalen  sind  an  einem  horizontalen  Kreuz  von  gleich  langen  Armen 
80  befestigt,  dass  ihre  Öffnungen  vertikal  stehen  und  sämtlich  gleich  gerichtet  sind,  also  jeder 
Öffnung  die  konvexe  Seite  der  anderen  Schale  gegenübersteht.  Die  horizontalen  Arme,  an  deren 
Enden  die  Schalen  befestigt  sind,  können  sich  frei  um  eine  vertikale  Achse  drehen,  welche  unten 
eine  Schraube  ohne  Ende  trägt,  welche  auf  ein  Zählwerk  eingreift.  Mag  der  Wind  von  welcher 
Richtung  immer  kommen,  oder  dieselbe  auch  beliebig  sich  ändern,  der  Sinn  der  Umdrehung  des 
Schalenkreuzes  bleibt  stets  derselbe.  Die  Zahl  der  Umdrehungen  ist  der  Windgeschwindigkeit 
proportional.  Robinson,  der  dieses  Anemometer  eingeführt  hat  (1852),  glaubte  eine  ganz  ein- 
fache Beziehung  zwischen  der  Zahl  der  Umdrehungen  und  der  Windgeschwindigkeit  für  alle  der- 
artigen Anemometer  aufstellen  zu  können.  Seine  Regel  lautete:  die  Windgeschwindigkeit  ist 
dreimal  so  gross  als  die  Geschwindigkeit,  mit  welcher  sich  die  Mittelpunkte  der  Schalen 
bewegen. 

Diese  Regel  ist  auch  allgemein  angenommen  worden  und  wird  noch  jetzt  vielfach  den  An- 
gaben der  von  diesen  Anemometern  registriert-en  Windgeschwindigkeiten  zu  Grunde  gelegt. 
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Die  Eobinsonschen  Schalenkrenz- Anemometer  sind  jetzt  fast  in  ausschliess- 
licher Verwendung  für  die  Messung  und  Registrierung  der  Windgeschwindigkeit. 

Es  hat  sich  aber  herausgestellt,  dass  die  Robinson  sehe  Kegel  die  Windgeschwindigkeiten 
zu  gross  angiebt,  dass  der  Faktor  zur  Verwandlung  der  Umdrehungsgeschwindigkeit  in  Wind- 
geschwindigkeit nicht  gleich  3,  sondern  kleiner  ist  und  etwa  zwischen  2.2  (Kew-Modell)  und  2.5 
(höchstens  2.8)  liegt.  Derselbe  muss  für  jedes  Anemometer  separat  bestimmt  werden.  Ausserdem 
muss  eine  Eonstante  hinzugefügt  werden,  welche  der  Windgeschwindigkeit  entspricht,  welche  die 
fieibung  des  Anemometers  eben  überwindet.  *) 

Es  hat  sich  femer  herausgestellt,  dass  diese  Anemometer  bei  einem  variablen  Wind,  einem 
Wind  von  wechselnder  Stärke,  wie  das  fast  immer  der  Fall  ist,  die  Windgeschwindigkeit  etwas  zu 
gross  angeben,  weil  die  Schalen  auch  in  den  Windpausen  vermöge  der  Trägheit  noch  eine  Weile 
mit  gleicher  (Geschwindigkeit  fortlaufen.  Je  grösser  die  Masse  des  Schalenkreuzes,  desto  mehr 
macht  sich  dieser  Übelstand  geltend. 

4.  Beziehungen  zwischen  Windgeschwindigkeit  und  Winddruck. 
Dieselben  haben  mehr  technisches  als  meteorologisches  Interesse,  daher  der  Gegen- 
stand hier  nur  gestreift  werden  kann. 

Eine  vollständige  Theorie  mangelt.  Der  Winddruck  ist  bei  gleicher  Windgeschwindigkeit 
ein  grösserer  auf  kleine  Platten,  als  auf  grosse;  der  Winddruck,  den  die  kleine  Druckplatte  des 
Anemometers  regbtriert,  darf  nicht  auf  grosse  Flächen  angewendet  werden.  Die  Erklärung  liegt 
zunächst  in  einem  «negativen**  Druck  auf  der  Bückseite  der  Platte  infolge  der  saugenden  Wir- 
kung des  Windes  an  deren  Rändern,  derselbe  ist  natürlich  bei  grösseren  Platten  relativ  viel  kleiner. 
Daher  das  paradoxe  Resultat,  dass  man  durch  Anbringung  von  Löchern  in  der  Platte  den  Wind- 
druck vermehren  kann.*) 

Der  Winddrnck  wächst  mit  dem  Quadrate  der  Windgeschwindigkeit  Für  kleinere  Flächen 
nicht  vie  1  über  1  engl.  Quadratf uss  ^  0.093  qm)  nimmt  man  genähert  die  folgende  empirische 
Formel: 

p«  0.125  v^ 
p  in  Kilogramm  pro  Quadratmeter,  v  in  Meter  pro  Sekunde.  Der  Winddruck  würde  also  circa 
12  Proz.  des  Quadrates  der  Windgeschwindigkeit,  oder  '/s  desselben  betragen.  Langley  nimmt 
für  v<12m  den  Koeffizienten  von  v*  zu  0.07  bis  0.09  an.  Elf  fei  findet  durch  Versuche  auf 
dem  Eiffelturm  den  Koöffizienten  0.054  für  kreisförmige  Scheiben,  für  rechtwinklige  0.067. 
Hagen,  Colladon,  Cailletet  haben  0.07  bis  0.08  genommen,  Renard  hält  0.08  für  den 
richtigsten  Koeffizienten  und  zeigt,  dass  bis  zu  50  m  Windgeschwindigkeit  der  Druck  in  der  That 
v'  proportional  ist.') 

Baker  bezweifelt,  dass  in  England  die  heftigsten  Stürme  je  einen  Druck  von  mehr  als 
90  kg  pro  Quadratmeter  ausgeübt  haben,  namentlich  nach  den  Erfahrungen  an  den  Gasometern. 

5.  Schätzungen  der  Windstärke  und  Vergleich  derselben  mit  den 
gleichzeitig  gemessenen  Windstärken.  Vor  Erfindung  und  allgemeinerer 
Einführung  von  Anemometern  war  man  genötigt,  die  Stärke  des  Windes  zu  schätzen 
nach  den  sichtbaren  Wirkungen  desselben.  Der  grösste  Teil  der  meteorologischen 
Stationen  ist  noch  jetzt  auf  die  Schätzung  der  Windstärke  angewiesen,  soweit  nicht 
die  Windstärketafel  von  Wild  (die  sich  aber  nicht  so  leicht  frei  genug  aufstellen 
lässt)  wenigstens  für  die  unteren  Stufen  der  Windstärke  den  Mangel  eigentlicher 
Anemometer  ersetzt. 


1)  Koppen  giebt  als   beiläufige   Korrektion    für   die    nach    der  Konstanten  3  berechneten 
Windgeschwindigkeiten  die  Formel  1  -f-  0.8  v. 

2)  Schon  die  Alten  sollen  die  Bemerkung  gemacht  und  verwendet  haben,  dass  durchlöcherte 
Segel  stärkeren  Winddruck  geben. 

3)  Dies  aUes  gilt  für  die  Erdoberfläche.   In  grösseren  Höhen  nimmt  der  Winddruck  im  Ver- 
hältnis mit  dem  Luftdruck  ab,  also  im  Verhältnis  b :  760. 
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Damm  sind  zur  Ausführung  meteorologischer  Beobachtungen  Anweisungen,  wie 
die  Windstärke  zu  schätzen  ist,  sehr  wichtig  und  müssen  hier  auch  die  üblichen 
Windstärkeskalen  eine  Erwähnung  finden. 

Die  am  meisten  im  Gebrauch  stehende  Windstärkeskala  ist  die  Be  auf  ort  sehe  12  teilige 
Skala  (0  Windstille,  12  Orkan)  und  die  davon  abgeleitete  6 teilige  Skala;  erstere  ist  zur  See  und 
an  Küstenplätzen  in  Gebrauch,  letztere  mehr  im  Inland  (so  in  Frankreich,  in  Deutschland  etc., 
früher  auch  in  Russland). 

Ausserdem  hat  auch  eine  10 teilige  Windskala,  welche  die  Smlthsonian  Institution  in 
Washington  ihren  Beobachtern  vorgeschrieben  hatte,  grössere  Verbreitung  gefunden  (in  Österreich, 
Indien  etc.).     Das  amerikanische  Wetter-Bureau  hat  eine  Steilige  Skala  eingeführt. 

Die  Stufen  der  6  teiligen  Landskala  oder  halben  Be  au  fort- Skala  lassen  sich  kurz  so 
charakterisieren:  Windstille,  schwacher,  massiger,  starker,  sehr  starker  Wind,  Sturm,  Orkan. 

Die  Stufen  der  1 0  teiligen  Windskala  sind  schon  etwas  schwieriger  mit  Worten 
gut  zu  kennzeichnen.  0 

Natürlich  sind  alle  wörtlichen  Beschreibungen  der  Windstärkestufen  mehr  oder  weniger 
vage  und  passen  nicht  für  alle  Örtlichkeiten.  Der  Beobachter  muss  sich  in  seiner  Umgebung 
selbst  um  Anhaltspunkte  für  die  Schätzung  der  Grade  der  Windstärke  umsehen,  welche  ihm  ge- 
statten, deren  10  zwischen  Windstille  und  Orkan  gut  auseinander  zu  halten. 

Es  ist  nicht  so  schwer,  als  es  scheinen  mag,  die  Windstärke  nach  einer  10 (oder  12)  teiligen 
Skala  in  konsequenter  Weise  zu  schätzen.  Aber  diese  Schätzungen  haben  stets  nur  eine  lokale 
Bedeutung,  da  der  Beobachter  den  Massstab  für  die  Windstärkegrade  nur  der  Intensität  der  Luft- 
bewegungen an  seinem  Wohnorte  entnehmen  kann.  Dieser  Massstab  wird  überdies  auch  mit  den 
Beobachtern  etwas  veränderlich  sein.  Im  allgemeinen  wird  die  Windstärke  im  Inlande  zumeist 
überschätzt. 

Die  Schätzungen  der  Windstärke  haben  doch  auch  einen  Vorteil  voraus  gegenüber  den 
Messungen.  Das  Anemometer  kann  stets  nur  die  Windstärke  an  dem  einzelnen  Punkte  angeben, 
an  dem  es  aufgestellt  ist,  während  der  Beobachter  die  Windstärke  nach  dem  Totaleindruck  der 
Windwirkungen  in  seiner  nächsten  Umgebung  überhaupt  beurteilt.  Ein  grosser  Teil  der  anemo- 
metrisch  bestimmten  Windstärken  ist  viel  zu  klein,  wegen  ungünstiger  Aufstellung  der  Anemo- 
meter. 

Reduktion  der  Schätzungen  auf  absolutes  Mass.  Man  hat  sich  in 
neuerer  Zeit  vielfach  bemüht,  die  Reduktionszahlen  für  die  Überführung  der  ge- 
schätzten Windstärken  in  Windgeschwindigkeiten  festzustellen.  Zu  diesem  Behufe 
hat  man  die  geschätzten  Windstärken  mit  den  gleichzeitig  am  gleichen  Orte  anemo- 
metrisch  gemessenen  Windgeschwindigkeiten  verglichen.  '^)  Dies  ist  sowohl  zur  See 
als  auch  an  Küstenpunkten  ausgeführt  worden,  und  zwar  wurden  die  Reduktions- 
zahlen für  die  Be  auf  ort- Skala  festgestellt. 

1)  Für  Beobachtungen  auf  dem  Lande  könnten  sie  etwa  so  bezeichnet  werden:  0  Wind- 
stille, 1  leiser  Zug,  Bauch  steigt  nicht  mehr  senkrecht  auf,  2  leichter  Wind,  der  bloss  Blätter 
bewegt,  3  frischer  Wind,  der  kleine  Äste  bewegt,  4  kräftiger  Wind,  der  Staub  aufwirbelt,  stärkere 
Aste  bewegt,  5  starker  Wind,  der  die  Bäume  selbst  bewegt,  6  stürmischer  Wind,  die  grössten 
Bäimie  werden  bewegt,  7  Sturm,  der  Äste  bricht,  Dächer  abträgt  etc.,  8  starker  Sturm,  der  kleine 
Bäume  bricht,  Dächer  beschädigt,  9  Orkan,  der  grosse  Bäume  bricht,  Dächer  abträgt  etc.,  10 
Wirbelsturm,  dem  nichts  widersteht.  Diese  letztere  Stufe  sollte  im  Inland  und  ausserhalb  der 
Gebiete  tropischer  Wirbelstürme  nicht  in  Verwendung  kommen,  ausser  in  den  seltensten  Fällen, 
wenn  solide  Gebäude  zerstört  oder  erheblich  beschädigt  werden.  —  Die  8  Stufen  der  Amerikaner 
sind:  Calm,  light,  gentle,  fresh,  brisk,  high,  Gale,  Storm,  Ilurricane. 

2)  Koppen  hat  darauf  aufmerksem  gemacht,  dass  man  systematische  Fehler  macht,  wenn 
man  so  vorgeht.  Der  richtige  Vorgang  ist,  bei  gemessenen  Windstärken  die  Mittelwerte  der  Anemo- 
metermessungen zum  Ausgangspunkt  der  Vergleichung  zu  nehmen  und  die  Schätzungen  denselben 
zu  subsumieren,  nicht  umgekehrt.     S.  Met.  Z.    S.  239. 
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Nach  den  neuesten  Untersuchungen  von  Curtis,  sowie  deren  Diskussion  und 
teil  weiser  Berichtigung  von  Koppen  entsprechen  folgende  Windgeschwindigkeiten 
den  nach  12 teiliger  Beaufort- Skala  geschätzten  Windstärken. 

Für  die  Stärkeskala  11  ist  etwa  26  m  anzunehmen,   für    12  aber  40 — 50  m. 

Der  Grad  12  sollte  nur  auf  Stürme  mit  zerstörenden  Wirkungen  angewendet  werden, 

denen  Objekte  unterliegen,  die  nach  gewöhnlicher  Voraussicht  noch  Jahrzehnte  hätten 

ausdauern  können. 

Hauptergebnisse  des  Vergleichungen  (korrigiert  und  reduziert,  Meter  pro  Sekunde). 

Beaufort  123456  7  8  9  10 

Meter  p.  sec.   1.7      3.1       4.8       6.7       8.8       10.7       12.9       15.4       18.0       21.0 

In  den  unteren  Stufen  stimmen  die  verschiedenen  Vergleichungen  (Koppen, 
Waldo,  Mohn,  Knipping,  Curtis  etc.)  von  geschätzter  und  gemessener  Stärke 
sehr  gut  überein,  in  den  höheren  gehen  sie  auseinander,  was  bei  der  Seltenheit  der 
höchsten  Stufen  ganz  natürlich  ist. 

Für  die  höchsten  Stufen  10 — 12  (Beaufort)  möchte  ich  nach  den  gemessenen 
gröBSten  Windstärken  (siehe  später)  30  und  50  m  annehmen,  dann  erhält  man  durch 
graphische  Interpolation  folgende  Eeduktionsgrössen  für  die  1 0  teilige  Skala,  die  auf 
den  Landstationen  üblich  ist: 

Geschätzte  Stärke  (0—10)       123456  7  8  9 

Meter  pro  Sekunde  2      3.5      5.5      8      10.5      13.5      16.5      22.5      28 

Für  die  6 teilige  Landskala  braucht  man  der  Vergleichung  der  Beaufort- Skala 
nur  die  jedem  geraden  Teile  derselben  entsprechende  Windstärke  zu  nehmen. 

B.  Maxima  der  Windgeschwindigkeit  und  des  Winddruckes. 

Bei  der  Unsicherheit  der  Konstanten  der  meisten  bisher  in  Verwendung  ge- 
wesenen Anemometer  bleiben  natürlich  auch  die  Angaben  über  die  grössten  von  den- 
selben registrierten  Windgeschwindigkeiten  ziemlich  unsicher.  Wenn  berichtet  wird^ 
dass  das  Anemometer  der  Station  Manila  bei  dem  Wirbelsturm  am  20.  Oktober  1882 
vor  der  Zerstörung  desselben  eine  Geschwindigkeit  von  54  m  pro  Sekunde  registriert 
haty  oder  jenes  des  Observatoriums  auf  Mauritius  bei  dem  Orkan  vom  29.  April  1892 
eine  Geschwindigkeit  gleichfalls  von  54  m,  so  müsste  man  den  Eeduktionsfaktor 
kennen,  mittelst  dessen  diese  Zahlen  abgeleitet  worden  sind  (Koppen  meint  sie  auf 
40  m  reduzieren  zu  dürfen). 

In  Wien  wurde  am  10.  März  1881  eine  Windgeschwindigkeit  von  128  km  pro  Stande  re- 
gistriert und  am  10.  Dezember  1884  von  6 — 7  h  am  von  130  km.  Nimmt  'man  die  Konstante  des 
Anemometers  (Eew-Modell)  zu  2.2  statt  3,  welch  letztere  der  angeführten  Geschwindigkeit  zu 
Grande  liegt,  so  erhält  man  ^  27  und  27.5  m  pro  Sekunde  (als  mittlere  Geschwindigkeit  für  eine 
ganze  Stunde),  das  Maximum  während  einer  Viertelstunde  am  10.  Dezember  ergab  sich  zu  32.5  m. 
Die  einzelnen  Windstösse  haben  also  sicherlich  40  m  pro  Sekunde  erreicht  und  überschritten.  In 
Hamburg  waren  die  Maxima  der  Windgeschwindigkeit  (nach  Koppen,  reduziert):  am  11.  Dezember 
1891  23 — 26  m  pro  Stunde  und  30—35  m  in  kürzeren  Fristen;  am  12.  Februar  1894  (nach  Koppen) 
25 — 28  m  (reduziert),  am  22.  Dezember  1894  zu  Borkum  36  m  (Stundenraittel). 

In  England  wurden  bei  diesem  Sturm  ausserordentliche  Windgeschwindigkeiten  erreicht,  in 
orkanartigen  Böen.  In  Fleetwood  (nördlich  von  Liverpool)  in  einer  Stunde  (87« — 97»a)  48  m  pro 
Sekunde  und  45  m  (Koppen  reduziert  auf  35  m)  während  4  Stunden:  in  Liverpool  (10'/» — ll'/aa) 
40\'i  m  während  einer  Stunde.     Die    einzelnen  Windstösse  hatten  eine  viel    grössere   Stärke;    zu 


1)  Beduktionsgleichung  v  —  1.0  -|-  0.73  v'.  Bei  dem  Sturm  vom  10.  Dezember  1884  wurden 
auf  der  Aspangbahn  Waggons  umgeworfen.  —  Tagesmittel-Geschwindigkeit  vom  9.  und  10.  März 
1881  24  m  (reduziert). 
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Holyhead  gaben  einzelne  Böen  67  m  pro  Sekunde  (Koppen  reduziert  auf  49  m).  Im  März  1897 
wurden  am  Bousdon  Observ.  mittelst  Dines'  Druck-Anemometer  45  m  pro  Sekunde  registriert. 
Bei  dem  Sturm  vom  16.  bis  20.  November  1893  waren  die  grössten  Windgeschwindigkeiten 
43  m  pro  Sekunde  im  Stundenmittel  auf  den  Orkneys-Inseln  und  bV/tm  in  den  stärksten  Böen 
zu  Holyhead.*) 

Bei  dem  Sturm  vom  12.  zum  13.  November  1894  gab  das  Anemometer  auf  dem  Eiffelturm 
(300  m  über  dem  Boden)  als  Maximum  42  m  pro  Sekunde  und  für  kürzere  Intervalle  in  den 
Stössen  bis  zu  50  m  pro  Sekunde.  „In  Ehiropa/  meint  Koppen,  «kann  man  durchschnittlich 
als  höchste  mittlere  Windgeschwindigkeit  einer  ganzen  Stunde  28  m  annehmen.  Wie  weit  die 
Maxima  darüber  hinausgehen,  lässt  sich  nicht  feststellen.** 

Nach  Curtis  darf  man  annehmen,  dass  die  Osler  sehen  Anemometer  zu  hohe  Winddmcke 
angeben.  Die  neuesten  vergleichenden  Beobachtungen  zu  Holyhead  ergaben,  dass  bei  einem  Sturm 
die  „Pressure  Tube- Anemometer*  zu  Holyhead  und  Bidston  100.1  kg  und  109.8  kg  pro  Quadrat- 
meter als  grössten  Winddruck  registrierten,  während  das  O'slersche  Anemometer  zu  Bidston  (bei 
Liverpool)  gleichzeitig  307.6  kg  angab.  Curtis  hält  den  zu  Rousdon  im  März  1897  registrierten 
Winddruck  von  146.5  kg  für  ein  absolutes  Maximum  in  England;  das  „Wind  pressure  Gomitd*  hat 
als  Maximum  273  kg  (56  Pfund  pro  engl.  Quadratfuss)  genommen. 

Man  hat  auch  vielfach  die  Windstärke  aus  den  Wirkungen  der  Windstösse  zu  berechnen 
versucht.  Schön  hat  auf  dem  Karst  bei  einer  nicht  excessiv  heftigen  Bora  den  Winddruck  zu 
185  kg  pro  Quadratmeter  berechnet.*).  D.  Eines  berichtet,  dass  der  Nordwestwind  (Mistral, 
die  Bora  der  Mittelmeerküste  Frankreichs)  zuweilen  Eisenbahnwaggons  umwirft.  Es  lässt  sich 
daraus  berechnen,  dass  der  Druck  170  bis  250  kg  pro  Quadratmeter  erreicht  haben  mag. 

Bei  dem  erwähnten  Sturm  vom  12.  November  1894  wurde  auf  dem  Eiffelturm  als  höchster 
Winddruck  150  kg  pro  Quadratmeter  konstatiert. 

Aus  den  Zerstörungen,  die  ein  Tornado  am  20.  März  1875  in  Nordamerika  angerichtet 
hat,  berechnete  man  den  Winddruck  in  der  Nähe  des  Zentrums  auf  mehr  als  330  kg  pro  Qua- 
dratmeter. 

Die  Wirkung  des  Windes  beruht  häufig  darauf,  dass  er  in  mehr  oder  minder 
periodisch  wiederkehrenden  Stössen  weht.  Die  getroffenen  Objekte  werden  dadurch 
in  eine  pendelnde  oder  schwingende  Bewegung  versetzt,  welche,  wenn  die  Stosse  in 
den  richtigen  Intervallen  wiederkehren,  in  ihren  Wirkungen  sich  summieren,  die 
Schwingungsweite  vergrössern,  bis  der  Gegenstand  zum  Umsturz  kommt.  Es  können 
derart  schwächere  Winde,  die  in  Stössen  wehen,  in  ihren  Wirkungen  stärkere  aber 
gleichmässiger  wehende  Winde  übertreffen.  Namentlich  aber  werden  die  Angaben 
der  Robinson- Anemometer  von  der  Kraft  der  ersteren  Stürme  eine  ganz  ungenügende 
Vorstellung  geben,  weil  sie  nur  mittlere  Geschwindigkeiten  registrieren. 

€•  Berechnung  der  Windbeobachtungen. 

Über  die  Reduktion  der  Messungen  der  Windgeschwindigkeit  ist  wenig 
zu  bemerken.  Man  wird,  wie  bei  den  meisten  meteorologischen  Elementen,  Mittel- 
werte der  Windstärke  für  Stunden  (wo  Registrierungen  vorhanden,  aber  auch  für  die 
Beobachtungstermine,  wo  erstere  fehlen),  für  Tage  und  für  die  Monate  berechnen,  und 
auch  die  Extreme  der  Windstärke  mitteilen.  Da  die  Windstärke  an  vielen  Orten 
eine  starke  tägliche  Periode  hat,  so  sind  die  Mittelwerte  derselben  auch  von  der 
Wahl  der  Beobachtungstermine  abhängig.     Das    macht   sich    aber   weniger  fühlbar, 


1)  Annalen  der  Hydrographie.  1895.  S.  97  und  1893.  8.  498.  Diese  Daten  sind  nicht 
reduziert. 

2)  Met.  Z.  1871.  B.  VI.  S.  267.  Schön  fand  am  14.  Januar  1871  980  Pfund  Druck  auf 
eine  Fläche  Ton  30  Quadratfuss.  Die  Bora  war  nicht  besonders  heftig.  —  Die  grösste  bisher  in 
Triest  bei  Bora  während  einer  Stunde  registrierte  Windgeschwindigkeit  war  etwa  28  m  pro  Sekunde 
(reduziert).  Mazelle  suchte  im  Januar  1893  die  Stärke  der  einzelnen  Borastösse  zu  registrieren 
und  erhielt  etwa  50  m  pro  Sekunde.     (Met.  Z.    1893.  S.  99.) 
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well  auch  aus  anderen  Gründen  die  geschätzten  (ja  auch  die  gemessenen)  Windstärken 
verschiedener  Orte  ihrer  absoluten  Grösse  nach  kaum  vergleichbar  sind. 

H.  Meyer  hat  die  Häufigkeit  der  yerschiedenen  Windstärken  aufgesucht  und  selbe  mit 
dem  Mittelwert  yerglichen.  Es  zeigt  sich,  dass  die  mittlere  Windgeschwindigkeit  (wenigstens  für 
Keitom)  mit  der  häufigsten  nahe  zusammenfällt,  aber  der  Abfall  der  Häufigkeitskurve  ist  nach  der 
Kichtung  zunehmender  Stärke  viel  weniger  steil,  als  nach  der  andern  Seite. 

Häufigkeit  yersohiedener  Windstärken  zu  Keitum.     (5  Jahre).     Windstärke  Beaufort. 
Stärke  geschätzt  Ol  2  3  456789  Mittel 

Häufigkeit  in  Proz.        3.0      21.8       20.7      28.5      15.3       9.3      3.8       1.8      0.6      0.2  2.8 

Es  sind  zwei  Scheitelwerte  vorhanden  bei  Windstärke  1  und  bei  3,  der  Hauptsoheitel  fällt 
aber  mit  der  mittleren  Windstärke  nahe  zusammen;  für  kleinere  Zeitabschnitte  (wie  für  die  Jahres- 
zeiten, in  der  Tabelle  von  Meyer)  ist  dies  viel  genauer  der  Fall  als  in  der  Jahressumme. 

Ea  ist  zu  beachten,  dass  bei  dem  grossen  Wechsel  der  Windstärken  in  kleinen  Zeitinter- 
▼alleD,  die  mittlere  Windstärke,  wohl  als  Windweg,  aber  viel  weniger  als  Kraftmass  (mittlerer 
Winddruck)  Bedeutung  hat. 

Die  Bearbeitung  der  Aufzeichnungen  derWindhänfigkeit  erfolgt  am  besten 
in  der  Weise,  dass  man  die  Häufigkeit  der  einzelnen  Windrichtungen  und  der  Wind- 
stillen in  aliquoten  Teilen  der  Gesamtzahl  der  Beobachtungen  angiebt  (also  in  Pro- 
zenten oder  Tausendteilen).  Diese  Berechnung  soll  für  jeden  der  Beobachtungstermine 
einzeln  durchgeführt  werden,  weil  die  Windrichtung  an  sehr  vielen  Orten  (nament- 
lich an  Gebirgsorten,  an  Küsten)  eine  sehr  ausgesprochene  tägliche  Periode  hat^  auf 
welche  sich  gerade  an  solchen  Orten  das  Hauptinteresse  konzentriert. 

In  England  ist  es  zumeist  üblich  anzugeben,  wie  yiele  Tage  in  jedem  Monate  eine  Wind- 
richtung durchsohnittlioh  geherrscht  hat,  man  reduziert  also  die  Summe  der  Windbeobaohtungen 
«uf  die  Anzahl  der  Monatstage.  Das  ist  sehr  übersichtlich  und  giebt  eine  leicht  verständliche  Dar- 
stellung der  Windverhältnisse  eines  Ortes.  Will  man  aber  die  Angabe  von  Zehnteltagen  vermeideni 
90  kommen  die  seltener  auftretenden  Windrichtungen  gar  nicht  zur  Geltung. 

Die  graphische  Darstellung  der  Häufigkeit  der  verschiedenen  Windrichtungen  erfolgt  in 
zweckmässiger  Weise  derart,  dass  man  die  Häufigkeit  der  Richtungen  (oder  die  Windwege,  die 
in  dieser  Richtung  zurückgelegt  worden  sind)  auf  den  Radien  eines  Kreises  aufträgt,  welche  den 
verschiedenen  Punkten  der  Windrose  entsprechen,  und  die  Endpunkte  der  so  abgemessenen  Strecken 
durch  Linien  verbindet. 

Mittlere  Windrichtung.  Für  manche  Zwecke  ist  die  Berechnung  der 
mittleren  Windrichtung  nach  der  sog.  Lambert  sehen  Formel  von  erheblichem 
Nutzen.  Die  Windrichtungen  werden  nach  dem  Masse  ihrer  Häufigkeit  und  Stärke 
(also  nach  den  zurückgelegten  Wind  wegen)  als  Kräfte  betrachtet  und  nach  be- 
kannten Sätzen  der  Mechanik  deren  Resultierende  nach  Richtung  und  Stärke  gesucht. 
Der  nächstliegende  Sinn  dieser  Berechnung  ist,  dass  er  uns  die  Versetzung,  Verlage- 
rung der  Luftmassen  infolge  der  Luftbewegung  für  einen  bestimmten  Zeitabschnitt 
angiebt  Ein  Luftballon,  der  bei  Beginn  des  Zeitabschnittes  am  Beobachtungsorte 
frei  gelassen  worden  wäre,  würde  am  Ende  desselben  an  jenem  Punkte  sich  befinden, 
der  durch  die  Resultierende  nach  Distanz  und  Richtung  gegeben  ist  —  oder  ebenso 
ein  Schiff  auf  dem  Ozean,  das  dem  Winde  frei  hätte  folgen  können.  Diese  Dar- 
stellung des  Effektes  der  Luftströmungen  ist  für  viele  mechanische  Probleme  in 
Bezug  ftuf  die  atmosphärischen  Strömungen  von  Interesse.  Für  klimatische  Zwecke 
eignet  sie  sich  aber  nicht. 

Die  Berechnung  der  mittleren  Windrichtung  ist  einfach  genug,  namentüch 
wenn  man  nur  die  Beobachtungen  von  8  Windrichtungen  zu  berechnen  hat.  Man 
multipliziert  die  Zwischenrichtungen  NE,  SE  etc.  mit  dem  Kosinus  von  4b ^  (also 
mit  0.707)  und  addiert  die  Produkte  zu  den  diese  Richtungen  einschliessenden  zwei 


284  Die  Struktur  oder  innere  Beschaffenheit  des  Windes. 


Haaptrichtnngen.  So  erhält  man  zunächst  vier  Komponenten,  welche  sich  auf  zwei 
reduzieren,  wenn  man  die  entgegengesetzten  Eichtungen  von  einander  subtrahiert. 
Aus  diesen  zwei  Richtungen  wird  dann  nach  dem  Kräfteparallelogramm  die  Resul- 
tierende nach  Richtung  und  Grösse  berechnet.  Es  ist  zweckmässig,  neben  der 
letzteren  immer  auch  die  Grösse  der  vier  resultierenden  Hauptrichtungen  (N,  E,  S^ 
W)  anzugeben.*) 
D.  Die  ^troktur*^  oder  innere  UesebalTenheit  des  Windes. 

Der  Wind  besteht  durchaus  nicht  aus  gleichförmig  bewegten  Luftteilchen  oder 
Luftmassen,  er  ist  kein  in  seiner  ganzen  Masse  mit  gleichförmiger  Geschwindigkeit 
fortschreitender  Luftstrom.  Man  weiss  seit  langer  Zeit,  dass  der  Wind  zumeist  in 
einzelnen  Stössen  weht,  welche  durch  Pausen  schwächerer  Luftbewegung,  wenn  nicht 
Windstille,  von  einander  getrennt  sind.  In  den  Aufzeichnungen  der  Robinson- 
Anemometer  kommt  diese  Eigenschaft  der  strömenden  Luftmassen  nicht  zur  Geltung, 
weil  dieselben  nur  mittlere  Geschwindigkeiten  angeben,  und  die  Schalen,  je  schwerer 
sie  sind,  umsomehr,  vermöge  ihrer  Trägheit  auch  in  den  Pausen  zwischen  den  Wind- 
stössen  mit  nur  wenig  verminderter  Geschwindigkeit  fortlaufen.  In  den  Druck- 
Anemometern,  namentlich  auch  in  den  neueren  auf  der  Saugwirkung  des  Windes  be- 
ruhenden Rühren-Anemometern  (pressure  tube  Anemometer)  kommt  aber  die  wahre 
Natur  des  Windes  zum  Vorschein.  Die  Registrierungen  derselben  zeigen,  dass  der 
Winddruck  fortwährend  ausserordentlich  variiert,  der  Wind  also  durchweg  in  ein- 
zelnen Stössen  weht.'^) 


1)  Zählen  wir,  wie  dies  allgemein  üblich  ist,  die  Windrichtungen  von  N  über  E  nach  S  und 
W  (N  bis  E  der  erste  Quadrant  u.  s.  w.),  so  haben  wir  bei  8  Richtungen  die  4  Komponenten: 

N  +  NE  cos  45  +  NW  cos  45;  E  +  NE  co»  45  -f  8E  cos  45 

S  -i-  SE  cos  45  +  SW  cos  45;  W  +  SW  cos  45  -fNW  cos  45 

N  von  S  und  E  von  W  oder  umgekehrt  subtrahiert,  bleiben  nur  mehr  zwei  Komponenten: 
A  und  B.  Die  Grösse  der  Resultierenden  ist  dann  ^  A^  -f*  ^*>  <lcren  Richtung  tp  ist  gegeben 
durch  lang  97  ^^  A  :  B. 

Hätte  mau  16  Richtungen,  so  käme:  N  -|-  NNE  cos  67 «/a  -f  NE  cos  45  +  ENE  cos  22»/» 
und  ausserdem  noch  +  NNW  cos  67  Vs  +  NW  cos  45  +  WNW  cos  22'/«;  ebenso  bei  den 
übrigen  3  Hauptrichtungen.  Man  hat  Tafeln  zum  , Koppeln  der  Winde'',  in  welchen  die  Viel- 
fachen von  cos  22V8f  cos  45  und  cos  6772  zu  finden  sind,  und  so  die  Rechnung  erleichtem  (coa 
2272  BS  0.924,  cos  677«  —  0.383).  Z.  B.:  Nach  anemometrischen  Aufzeichnungen  legen  die  acht 
Hauptwindrichtungen  zu  Wien  im  Mai  durchschnittlich  folgende  Wege  zurück: 

Richtung  N  NE  E  SE  S  SW  W  NW 

Kilometer  2298         644         312         1216         967         308         5274         3181 

NE  cos  45  «  644  X  0.707  =  455;  SE  cos  45  «  860;  SW  cos  45  «  218  und  NW  cos  45  «  2250, 

N  Komponente     2298  4-  455  +  2250  =  5003  km 

E  ,  312  +  455  +    860  -«  1627    , 

S  ,  967  +  860  -I-    218  —  2045    , 

W  „  5274  4-  218  +  2250  =  7742    , 

2958 

N  —  S  =.  2958;  W  —  E  «  6115;  tang  y>  =  ^^  ^  ^  =  tang  25.6°.  Mittlere  Windrichtung  W  25.6«  N, 

6115 

^der  N  64.4 «  W ;  Grösse  der  Resultierenden  6794  km.   Das  Schiff  oder  der  Ballon  würde  demnach 
im  Laufe  des  Mai  6794  km  in  der  Richtung  W  25.6  ^  N  zurückgelegt  haben. 

Man  rechnet  häufig  die  mittlere  WindrichtuDg  nur  aus  den  Häufigkeitszahlen,    was   natür* 

lieh  nicht  ganz  richtig  ist  und  nur  deshalb   annehmbare  Resultate    liefert,    weil  in   der  That  die 

Stärke  der  Winde  im  allgemeinen  ihrer  Häufigkeit  ziemlich  proportional  ist.   Vergleichungen  nach 

'  heiden  Methoden   gerechneter  Werte   haben   ergeben ,    dass    in  der  That  die  Unterschiede  zumeist 

unerheblich  sind. 

2)  Bei  dem  Sturm  vom  12.  Februar  1894  zu  Ilamburg   konnte  Koppen  das  Fortaohreiten 
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Ein  schönes  Beispiel  der  diskontinuierlichen  Bewegung  der  Luft  im  Winde  giebt 
die  folgende  Eeproduktion  einer  Registrierung  der  Windstärke  am  8.  Februar  1889 
zu  Perpignan  mittelst  eines  Anemometers  von  Bourdon,  das  Dr.  Fines  mit  einer 
sehr  rasch  sich  drehenden  Trommel  versehen  hat  (9  m  pro  Stunde). 

Fig.  15. 


»A      fO       IS 


Änderungen  der  Windgeschwindigkeit  (Meter  pro  Sekunde)  während  2  Minuten  am 
8.  Februar  1889  (8  h  28  m  bia  8  h  30  m  morgens)  zu  Perpignan. 

Dass  die  Stürme  auf  hohen  Bergen  die  gleiche  Natur  zeigen,  wissen  wir  aus 
den  Beobachtungen  von  Pernter  auf  dem  Sonnblick  und  von  Vallot  auf  dem 
Mont  Blanc. 

Die  letzteren  sind  dadurch  besonders  interessant,  dass  J.  Yallot  mittelst  eines  von  Richard 
konstruierten  Barographen  (Statoskop),  welcher  die  Oscillatlonen  des  Luftdruckes  in  den  kürzesten 
Zeitinteryallen  zu  verzeichnen  im  stände  (ist,  die  ausserordentlichen  Luftdruckschwankungen  (bis 
zu  5  mm)  innerhalb  weniger  Minuten  messend  verfolgen  konnte.  Ein  Sturm  auf  dem  Mont  Blanc 
besteht  nach  J.  Vallot  aus  einer  Serie  von  ^Wirbeln*,  welche  einer  dem  anderen  mit  grosser 
Baschheit  folgen,  die  Vermehrung  der  Windstärke  in  dem  Moment  des  Vorüberganges  jeder  solchen 
kleinen  Barometerdepression  lässt  darüber  keinen  Zweifel.  *) 

£.  Zunahme  der  Windgeschwindigkeit  mit  der  Höhe  über  dem  Böden. 

Es  ist  eine  Erfahrung,  die  sich  jedermann  aufdrängt,  dass  die  Windstärke  mit 
der  Erhebung    über    die   Erdoberfläche  zunimmt.     Die   oberen   Segel  eines   Schiffes 


^er  einzelnen  Windstösse  über  die  Wasserfläche  der  Elbe  deutlich  verfolgen.  Die  Geschwindigkeit 
derselben  betrug  33  m  pro  Sekunde ,  aber  das  waren  noch  nicht  die  allerschwersten  Windstösse 
Die  bewegte  Luft  zeigte  keine  Wirbelung,  sie  war  nahezu  mit  Projektilen  vergleichbar.  Annalen 
der  Hydrographie.  1894.  S.  90.  Je  grösser  die  Windgeschwindigkeit,  desto  grösser  sind  auch 
die  Fluktuationen  in  derselben.  In  einem  heftigen  Winde  bewegt  sich  die  Luft  wie  eine  tumul- 
tuöse  Masse,  Windgeschwindigkeiten  von  18  m  können  plötzlich  fast  zur  Kalme  sich  vermindern 
und  dann  wieder  ebenso  lebhaft  einsetzen  (Langley).  Wie  die  strömende  Luft  verhält  sich  auch 
bekanntlich  das  fliessende  Wasser,  auch  in  diesem  variiert  die  Geschwindigkeit  von  Moment  zu 
Moment  nach  Grösse  und  Richtung.  Sehr  auffallend  kann  man  dieses  Pulsieren  der  strömenden 
Wassermassen  an  Wasserfällen  beobachten.  Dabei  kann  die  mittlere  Geschwindigkeit  für  eine 
etwas  längere  Periode  nur  wenig  nach  Grösse  und  Bichtung  variieren. 

1)  Pernter  beobachtete  im  Februar  1888  auf  dem  Sonnblick,  namentlich  bei  Nordstürmen, 
die  gleiche  Erscheinung.  Schien  der  Wind  sich  eine  Weile  gelegt  zu  haben,  so  fiel  das  Barometer 
plötzlich  stark,  oft  mehr  als  2  mm ;  diesem  Fallen  folgte  ein  mächtiger  Wlndstoss,  der  um  so  hef- 
tiger war,  je  stärker  das  Barometer  gefallen  war,  und  nach  Eintritt  des  Stosses  stieg  es  dann 
wieder  fast  ebensoviel,  als  es  vorher  gefallen  war.     Met.  Z.    1894.   S.  272. 
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Zunahme  der  Windgeschwindigkeit  mit  der  Höhe  über  dem  Boden 


können  vom  Winde  gefüllt  sein,  während  die  unteren  schlaff  herabhängen.  Bei  den 
meisten  Ballonfahrten  hat  es  sich  gezeigt,  dass  der  Wind  in  der  Höhe  viel  stärker 
war  als  gleichzeitig  an  der  Erdoberfläche,  dass  in  der  Höhe  heftiger  Wind,  ja  Stnrm 
herrschen  kann,  bei  geringer  Störung  des  atmosphärischen  Gleichgewichtes  und 
schwacher  Luftbewegung  in  den  unteren  Schichten. 

Die  anemometrischen  Aufzeichnungen  haben  dargethan,  dass  die  Windstärke 
durchschnittlich  über  dem  ebenen  Lande  mit  der  Höhe  zuerst  sehr  rasch,  dann  lang- 
samer zunimmt 

Stevenson  hat  z.  B.  an  einem  Mast  von  15  m  Höhe  folgende  Resultate  erhalten: 
Zunahme  der  Windgeschwindigkeit  der  Höhe. 
Höhe  0  3  6  9  12  15.2  m 

Windgeschwindigkeit    3.6       8.2         8.7         9.0        9.1         9.4  m  pro  Sekunde 
Höhe  04        Ti         2^7         iiS         7^6       15.5  m 

Windgeschwindigkeit    9.8      11.4       14.2       15.1       16.8       19.2  m  pro  Sekunde 
In  der  untersten  Schicht  erfolgt  die  Zunahme  unregelmässig,  mehr  sprungweise. 
Die  wichtigsten  derartigen  Ergebnisse  haben   die  Registrierungen  der  Wind- 
geschwindigkeit auf  dem  Eiffelturm  geliefert  in  305  m  relativer  Höhe  bei  ganz  freier 
Aufstellung  des  Anemometers.    Die  absoluten  Windgeschwindigkeiten  und  deren  Ver- 
hältnis zu  einander  sind  nach  Angot: 

Mittlere  Windgeschwindigkeit  (Meter  pro  Sekunde).     Juli  1890 — 1895  (6  Jahre). 


Winter 


Frühling     Sommer 


Paris  21  m 
Eiffelturm  305 
Verhältnis 


2.39 
9.85 
4.12 


2.24 
8.45 
3.77 


2.05 
7.77 
3.79 


^erbst 


Jahr 


1.90 
8.76 
4.61 


2.15 
8.71 
4.05 


Maximum 


2.5  Feb.  Mars 
10.5  Januar 
4.9  Oktober 


Mintmnm 


1.7  September 
7.3  Juni 
3.6  Juni 


In  den  Nachtstunden  des  September  erreicht  die  Zunahme  der  Geschwindigkeit 
in  300  m  ihr  Maximum  mit  8.0  (von  3 — 5»»a);  von  7»»  abends  bis  um  6**  morgens 
durch  12  Stunden  ist  im  September  die  Windgeschwindigkeit  jauf  dem  Eiffelturm 
7.2  mal  grösser  als  am  Bureau  Central  in  Paris  2 1  m  über  dem  Boden  (bei  guter 
Aufteilung  des  Anemometers) ;  von  lli>a  bis  4i>pm  ist  das  Verhältnis  bloss  2.5.  Im 
Juni  sinkt  es  um  Mittag  auf  2.2  herab. 

Man  könnte  glauben,  dass  die  Anemometerstationen  auf  Berggipfeln  einen  weiteren  Auf- 
sohluss  geben  über  diese  Zunahme  der  Windstärke  mit  der  Höhe.  Das  ist  aber  leider  nicht  der 
Fall.  Abgesehen  von  der  mangelnden  Yergleiohbarkeit  der  anemometrischen  Messungen  nimmt  die 
Art  der  Aufstellung  des  Anemometers,  sowie  die  Lokalität-  mit  ihrer  nahen  und  ferneren  Um- 
gebung einen  zu  grossen  Einfluss  auf  die  Windgeschwindigkeit  eines  gans  bestimmten  einzelnen 
Punktes  auf  einem  Berggipfel.    Dies  zeigen  die  folgenden  Zahlen. 


Höhe 

Mittiere        i 
Geschwindigkeit  1 

Ort                     Höhe 

Mittiere 
Geschwindigkeit 

112m 

305 
1343 
1467 
1950 

7.1m           ' 
8.7               1 

8.4        ; 

12.4               1 
15.0 

1 

Bjelasnica 
Obir 
Säntis 
Sonnblick 
Pikes  Peak 

2067  m 

2140 

2500 

3100 

4308 

9.4  m 
5.2 
7.7 
7.5 
9—10 

Ort 

Jersey 
Eiffelturm 
Ben  Nevis 
Puy  de  Dome 
Mt.  Washington 

Die  Zunahme  der  Windge8ch¥rindigkeit  mit  der  Höhe  in  der  freien  Atmosphäre  hat  Ar- 
ohibald  Douglas  mit  Hilfe  von  Drachen,  an  denen  Anemometer  angebracht  waren,  untersucht. 
Mehrere  Beobachtungsreihen  bis  zu  600  m  über  dem  Erdboden  ergaben  im  Mittel  das  folgende 
empirische  Gesetz  (für  h  >  200  m): 

V  =  V  (H :  h)V4, 
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welches  namentlich  für  grössere  Höhen  den  Beobachtungen  sich  gut  anschmiegt  und  auch  mit 
Vettins  Messungen  der  Geschwindigkeit  des  Wolkenzuges  in  verschiedenen  Höhen  in  Überein- 
stimmung steht. 

Die  Berliner  wissenschaftlichen  Ballonfahrten  liefern  nach  A.  Berson  folgende 
Verhältniszahlen  für  die  Zunahme  der  Windgeschwindigkeit  mit  der  Höhe: 

Höhenschicht  0—1  1—2  2—3         3—4         4—5        5— 6  km 

Relaüve  Geschwindigkeit       1.75  1.95  2.15  2.5  3.1  4.5 

Die  Windgeschwindigkeit  nahe  der  Erdoberfläche  (Anemometer  auf  dem  Tele- 
graphenberg bei  Potsdam)  ist  dabei  «»  i  gesetzt  worden.  Sie  nimmt  bei  Ostwinden 
viel  weniger  mit  der  Höhe  zu  als  bei  Westwinden. ») 

Teisserenc  de  Bort  hat  aas  den  Beobachtnngen  bei  Drachenan&tiegen  fol- 
gende Sätze  abgeleitet: 

1.  Bei  schönem  Wetter  and  hohem  Laftdrnck  nimmt  die  Windstärke  mit  der  Höhe 
ab,  sobald  man  sich  über  50  m,  d.  i.  über  die  Widerstände  der  Bäame,  Häaser  etc. 
erhoben  hat,  and  zwar  bis  zu  1400  ja  bis  3000  m. 

2.  Bei  bedecktem  Himmel  and  niedrigem  Drack  nimmt  die  Windstärke  fort- 
während mit  der  Höhe  za,  namentlich  steigt  sie  in  der  Nähe  der  anteren  Wolken. 

Aafschlüsse  über  die  Windgeschwindigkeit  in  grossen  Höhen  der  freien  Atmo- 
sphäre liefern  die  Messangen  der  Geschwindigkeit  des  Wolkenzuges  in  verschiedenen 
Höhen,  wie  sie  in  jüngster  Zeit  vielfach  mit  grösster  Sorgfalt  und  Präzision  angestellt 
worden  sind. 

Nach  den  Messungen  auf  dem  Blue  Hill  nimmt  im  Sommer  für  je  1 00  m  Höhen- 
zunahme die  Windgeschwindigkeit  um  0.27  m,  im  Winter  um  0.95  m  pro  Sekunde  zu 

F.  Elnflnss  der  Besehaffenhelt  der  Erdoberfläche  auf  die  Windgesehwindigkeit. 

Die  Windgeschwindigkeit  wird  durch  die  Unebenheiten  der  festen  Erdober- 
fläche sehr  stark  verringert  Die  Windgeschwindigkeit  ist  um  so  grösser,  je  flacher, 
ebener  das  Land  ist;  Bäume,  namentlich  Wälder,  schwächen  die  Winde  und  sind 
schon  deshalb  oft  von  grosser  klimatischer  Bedeutung.  Nur  über  dem  glatten  Steppen- 
boden oder  der  baumlosen  Hochebene  können  die  Stürme  ungehindert  ihre  volle  schäd- 
liche Kraft  entfalten,  Wälder  wirken  wie  Schutzwände. 

Den  geringsten  Widerstand  findet  die  Luftbewegung  über  den  Wasserflächen, 
die  Windgeschwindigkeit  ist  deshalb  unter  gleichen  Verhältnissen  über  den  Meeren 
und  an  flachen  Küsten  am  stärksten,  aber  selbst  eine  flache  Küste  hemmt  schon  den 
Wind  sehr  merklich  in  den  unteren  Schichten. 

In  Bergländern  ist  die  Windgeschwindigkeit  örtlich  sehr  verschieden,  ebenso  die  Wind- 
richtung. Hinter  Bergrücken  kann  fast  TÖlliger  Windschutz  bestehen,  in  manchen  engen  Thälem 
dagegen,  die  eine  hierfür  günstige  Richtung  haben,  der  Wind  leicht  zu  Stnrmesstärke  anwachsen. 
Wenn  der  Wind  eine  steil  abstürzende  Bergwand  ziemlich  senkrecht  trifft,  wird  er  zuweilen  am 
oberen  Rande  derselben  gar  nicht  gefühlt,  man  kann  mitten  im  heftigen  Sturme  auf  freier  Berges- 
höhe  Windstille  haben.    Der  Luftstrom    geht  dann  in  einem  Bogen   über  den  Berggipfel  hinweg. 

Dieae  Erscheinung  zeigt  sich  in  geringerem  Grade  und  in  verschiedener  Weise  bei  jedem 
Hindernis,  das  dem  Winde  direkt  in  den  Weg  tritt.  Ein  Anemometer,  das  am  Rande  der  Platt- 
form einss  Turmes  aufgestellt  ist,  wird,  wenn  es  dieselbe  nicht  sehr  hoch  überragt,  von  verschie- 
denen Windrichtungen  in  verschiedener  Weise  affiziert,  es  registriert  bei  thatsächlich  gleicher 
Windstärke  verschiedene  Geschwindigkeiten  je  nach  der  Richtung  des  Windes. 


1)  A.  Berson,  Wissenschaftliche  Luftfahrten.   B.  HI.    S.  199  etc. 


288 


Die  tägliche  und  jährliche  Periode  der  Windgeschwindigkeit. 


Über  Wasserflächen  ist  die  Windgeschwindigkeit  grösser  als 
gleichzeitig  am  Ufer  über  dem  Lande.  Sehr  schon  zeigen  dies  die  anemo- 
metrischen  Anfzeichnungen  zu  Chicago  nnd  draussen  im  Michigan-See.  Das  Anemo- 
meter zu  Chicago  ist  31.4  m  über  dem  Boden  aufgestellt;  in  5  km  Entfernung  davon 
in  ENE  befand  sich  auf  einem  Gebäude  im  See  nur  11.3  m  über  der  Wasserfläche 
ein  zweites  Anemometer.  Im  Mittel  war  die  Windgeschwindigkeit  über  dem  See 
1.6  mal  grösser  als  über  der  Stadt,  in  den  Nachtstunden  sogar  doppelt  so  gross.  Die 
tägliche  Variation  der  Windstärke  ist  dafür  über  dem  See  nur  halb  so  gross  als 
über  der  Stadt. 

Die  Winde,  die  vom  Lande  kommen,  sind  schwächer  als  jene,  die  über  das 
Meer  herkommen.  ^) 


Zweites  Kapitel. 

Die  tl^liche  nnd  jährliche  Periode  der  Windstärke  nnd 

Windrichtnng. 
I.  Die  tägliche  und  Jährliche  Periode  der  Windgeschwindigiceit. 

A.  Beschreibung  der  tägUehen  Periode. 

Die  Windstärke  hat  über  dem  Lande  eine  sehr  ausgesprochene  tägliche  Periode, 
und  zwar  ohne  Rücksicht  auf  die  Richtung  des  Windes.  Auf  dem  offenen  Meere 
dagegen  ist^  soweit  die  Beobachtungen  reichen,  kaum  eine  merkliche  tägliche  Periode 
der  Windstärke  zu  konstatieren.  Sowie  ein  Schiff  sich  aber  dem  Lande  nähert^ 
macht  sich  die  tägliche  Veränderung  der  Windstärke  wieder  fühlbar. 

1.  Die  tägliche  Periode  der  Windstärke  in    den    unteren    Luftschichten 

lässt  sich  im  allgemeinen  in  folgender 
Weise  beschreiben  (v.  Fig.  16).  In  der 
Nacht  ist  der  Wind  am  schwächsten, 
vielfach  herrscht  dann  völlige  Wind- 
stille. Von  7  •'  morgens  an  frischt  der 
Wind  auf,  überschreitet  nach  9**  das 
Tagesmittel  seiner  Stärke.  Letztere 
nimmt  nun  sehr  rasch  zu,  so  dass 
schon  bald  nach  Mittag,  durchschnitt- 
lich etwa  um  l'',  also  vor  dem  Ein- 
tritt des  Temperaturmaximums,  das 
Maximum  der  Windstärke  erreicht  wird, 
^*  ^^'  Dann  nimmt  die  Windstärke  wieder  ab 

und  sinkt  schon  nach  6**  abends  wieder  unter  das  Tagesmittel.  An  manchen  Orten 
tritt  am  späten  Abend  ein  kleines  sekundäres  Maximum  auf.  Besonders  charak- 
teristisch ist  folgendes:  Die  Windstärke  bleibt  etwa  15  Stunden  unter  dem  Mittel 


1)  Met.  Z.  1890.  Littb.  S.  12.  G.  Hellmann,  Untersuchungen  über  die  jährliche  Periode 
der  Windgeschwindigkeit.  Tabelle  der  Windstärken.  Met.  Z.  XXXU.  1897.  S.  321,  und  Supan 
Karte  der  mittleren  Windstärke  in  den  Vereinigten  Staaten  nach  Waldo.  Geograph.  Mitteilungen. 
1889.  S.  20.  —  Krümm el:  Verbreitung  der  Windmotoren  in  Deutschland.  Geogr.  Mitteilungen. 
1903.  S.  169. 


IV.  Buch.     n.  Kapitel.  289 


nnd  erhebt  sich  nur  9  Stunden  bei  Tage  über  dasselbe.  Bei  Nacht  sind  die  Ände- 
rungen der  Windstärke  gering,  bei  Tag  hingegen  ist  das  Anschwellen  der  Windstärke 
etwa  von  9''  an  sehr  gross  und  ebenso  wieder  deren  Abnahme.  Die  tägliche 
Variation  der  Windgeschwindigkeit  an  der  Erdoberfläche  ist  ein  Tag- 
phänomen, bei  Nacht  ist  an  den  meisten  Orten  die  Variation  eine  sehr  geringe, 
sie  ist  gleichsam  nur  das  langsame  Erlöschen  der  bei  Tag  angeregten  Bewegung. 
Die  Kräfte,  die  der  Tag  ausgelöst  hat,  kommen  in  der  Nacht  wieder  allmählich  zur 
völligen  Euhe.-^) 

So  beträgt  z.  B.  zu  Wien  im  Jahresmittel  die  Zunahme  der  Windstärke  von  7  h  morgens 
bis  IVsh  nachmittags  120  cm  (pro  Sekunde),  die  Abnahme  bis  7  h  abends  wieder  101  cm,  die  Än- 
derung bei  Nacht  ist  aber  nur  34  cm.  Fast  die  ganze  Variation  spielt  sich  bei  Tage  ab.  Bemer- 
kenswert ist  auch,  dass  das  ganze  Jahr  hindurch  die  Eintrittszeiten  der  Media  kaum  sich  ändern. 
Erst  nach  9h am  überschreitet  zu  Wien  das  ganze  Jahr  hindurch  die  Windstärke  das  Tagesmittel 
and  sinkt  fast  ebenso  gleichmässig  nach  6hpm  wieder  unter  dasselbe  hinab.  Der  Temperatur- 
gang schliesst  sich  bekanntlich  viel  mehr  der  Tageslänge  an,  ist  viel  mehr  von  der  Zeit  des 
Sonnenaufganges  abhängig. 

Die  Fig.  16  stellt  den  täglichen  Gang  der  Windstärke  zu  Wien  dar,  und  zwar  1.  in  den 
Äquinoktialmonaten  (März,  April,  September  und  Oktober),  wo  derselbe  (zu  Wien)  am  ausgepräg- 
testen ist  und  die  grösste  Amplitude  hat,  dann  2.  in  den  drei  Sommermonaten,  sowie  3.  in  den 
drei  Wintermonaten.  Im  Winter  und  im  Sommer  macht  sich  ein  zweites  kleines  Abendmaximum 
bemerkbar.  Die  Luftruhe  bei  Nacht,  der  flache  Verlauf  der  Kurven  der  Windstärke  von  7  ^  abenda 
bis  8**  morgens  tritt  in  diesen  Zeichnungen  deutlich  vor  das  Auge.  Die  kleine  Verstärkung  des 
Windes  in  der  Nachtzeit  ist  wohl  schon  der  hohen  und  freien  Aufstellung  des  Anemometers  (24  m 
über  dem  Boden)  zuzuschreiben  (s.  später  die  Nachweise  von  Hell  mann). 

Die  tägliche  Variation  der  Windstärke  zeigt  sich  abhängig  von 
der  Jahreszeit  und  von  der  Witterung.  Die  Amplitude  derselben  ist  im 
Winter  am  kleinsten,  in  der  wärmeren  Jahreszeit  am  grössten,  sie  folgt  aber  dabei 
nicht  der  Temperatur,  sondern  der  Grösse  der  täglichen  Wärmeschwankung.  In  erster 
Linie  scheint  aber  die  tägliche  Variation  der  Windstärke  von  dem  Grad  der  Himmels- 
bedeckung  abhängig  zu  sein,  sie  nimmt  ab  mit  zunehmender  Bewölkung  und  ist  an 
heiteren  Tagen  am  grössten. 

Sprung,  Hamberg  und  Hj eltström  haben  den  Einfluss  der  Bewölkung  auf  die  Grösse 
der  täglichen  Variation  der  Windstärke  nachgewiesen.  Die  folgenden  Verhältnlszahlen  (Maximum : 
Minimum)  gelten  fUr  den  Sommer: 


Ort 


Upsala       I  Swinemünde    Deutsche  Küste  |    Petersburg    |        Wien 


Tägliche  Schwankung  der  Windstärke  (Maximum :  Minimum) 

heiter  1         3.03         1         2.64  |  2.02  |         1.87  1         2.07 

trüb  I         1.88  I         1.38  |  1.50  |         1.40  |         1.21 

Sehr  wichtig  ist  ferner  die  Wahrnehmung,  dass  an  hoch  und  frei  aufgestellten 

Anemometern  die  tägliche  Periode  der  Windstärke    sich  weniger  geltend  macht  als 

an  niedrig  aufgestellten;    in  den  untersten  Luftschichten  ist  die  tägliche  Variation 

der  Windgeschwindigkeit  am  grössten. 


2)  Schon  die  ersten  anemometrischen  Aufzeichnungen  der  Windstärke  (Anemometer  Osler) 
%n  Birmingham  (1837 — 1840)  nnd  zu  Brüssel  (1842/43)  haben  dies  dargethan.  «Nach  beiden  Ta- 
bellen*, sagt  Schmid,  «schliesst  sich  die  Windstärke  am  nächsten  der  Sonnenstrahlung  an,  sie 
hat  ihr  Maximum  um  Mittag,  ihr  Minimum  um  Sonnenaufgang,  Yon  Sonnenuntergang  bis  Sonnen- 
aufgang bleibt  sie  beinahe  konstant.*  Schmid,  Meteorologie.  S.  500  u.  501.  Kämtz  war  der 
erste,  der  die  tägliche  Variation  der  Windstärke  aus  den  drei  Terminbeobachtungen  von  Hemmer 
in  Mannheim  konstatiert  hat.     Lehrbuch.  I.   S.  217.    1831. 
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Das  zeigen  besonders  schön  die  von  Decheyrens  auf  der  Insel  Jersey  in  8  m  und  55  m 
relativ  (über  dem  Boden)  aufgestellten  Anemometer.  Das  erstere  giebt  eine  tägliche  Amplitude 
von  110  cm  (Minimum  31*  am  — 45  cm,  Maximum  ly^pm  -{-  65  cm),  das  zweite  in  55  m  eine 
Amplitude  von  32  cm,  fast  nur  ein  Viertel  der  ersteren  (Minimum  7 ''am  — 18,  Maximum  7''pm 
+  14  cm). 

Winde  jeder  Richtung  unterliegen  in  Bezug  auf  ihre  Stärke  der  gleichen  täg- 
lichen Periode,  alle  Winde  erreichen  in  der  Niederung  das  Maximum  ihrer  Ge- 
schwindigkeit in  den  ersten  Nachmittagsstunden.  Doch  sind  die  Winde,  welche 
zumeist  heiteres  trockenes  Wetter  bringen,  d.  h.  bei  uns  die  Ostwinde,  der  täglichen 
Stärkeänderung  am  meisten  unterworfen,  sie  schlafen  abends  ganz  ein  und  wehen 
dagegen  nachmittags  oft  mit  stürmischer  Heftigkeit.  Bei  den  stärkeren,  häufiger 
trüben  und  feuchten  Westwinden  macht  sich  die  tägliche  Periode  weniger  auffallend 
bemerkbar. 

Die  Passate  haben  über  den  Kontinenten  eine  sehr  grosse  tägliche  Änderung  ihrer  Stärke, 
sie  wehen  häufig  nachmittags  mit  Sturmeskraft  und  machen  nachts  einer  Windstille  Platz 
Kachtigal,  Schweinfart  berichten  dies  aus  Afrika,  Sachs  und  Jonas  aus  den  Llanos  Ton 
(Venezuela). 

Auf  offener  See  dagegen  fehlt  die  tägliche  Schwankung  der  Windstärke  fast  ganz,  wie 
Sprung  dies  aus  deutschen  Schiffsjournalen  (für  die  Passatregion),  Buchan  später  aus  den  Be- 
obachtungen an  Bord  des  «Challenger*  (für  alle  Ozeane)  gezeigt  haben.  Selbst  auf  flachen,  ozea- 
nischen Inseln  zeigt  sich  ähnliches,  so  auf  den  Bermudas. 

Den  täglichen  Gang  der  Windgeschwindigkeit  auf  offener  See  und  in  der  Nähe 
des  Landes  nach  den  Beobachtungen  an  Bord  des  „Challenger^  zeigen  folgende 
Zahlen  (abgeleitet  aus  zweistündigen  Beobachtungen  an  650  Tagen  auf  offener  See 
und  an  552  Tagen  in  der  Nähe  des  Landes): 

Täglicher  Gang  der  Windstärke  in  Centimetern  pro  Sekunde.   Abweichungen  vom 

Tagesmittel  (Challenger). 
Mittn.       2  4  6  8         10       Mittg.    2  4  6  8  10  Ampi. 

Offene  See  7  8  2    —  5     —  7*  —  3         3        4  1     —  6*  —  5  1       15 

Küstennähe    —44    —44*    —43    —43     —24         12       56       81        71         30    —13    —39     125 

Auf  offener  See  ist  die  tägliche  Änderung  der  Windstärke  sehr  klein,  hei 
Annäherung  an  das  Land  macht  sich  aber  die  tägliche  Periode  sogleich  geltend,  mit 
einer  starken  Zunahme  der  Windstärke  nach  Mittag.  (Die  Tagesmittel  waren  446 
und  288  cm.) 

Die  Beobachtungen  in  der  Passatregion  scheinen  auf  eine  doppelte  tägliche 
Periode  der  Windgeschwindigkeit  hinzudeuten,  die  mit  dem  täglichen  Barometergange 
einige  Ähnlichkeit  hat. 

2.  Täglicher  Gang  der  Windgeschwindigkeit  auf  Berggipfeln. 
Die  Aufstellung  von  Anemometern  auf  Berggipfeln  hat  in  Bezug  auf  den  täglichen 
Gang  der  Windstärke  ein  unerwartetes  Resultat  ergeben.  Es  stellte  sich  heraus, 
dass  im  allgemeinen  auf  freien  Höhen  die  Windstärke  bei  Nacht  am 
grössten  ist  und  bei  Tag  am  kleinsten;  also  umgekehrt  wie  in  der 
Niederung. 

Barauf  hat  zuerst  Hell  mann  (1875)  auf  Grund  der  Registrierung  der  Windgeschwindigkeit 
eines  Monates  auf  dem  Mt.  Washington  (Nordamerika)  aufmerksam  gemacht.  Die  später  folgenden 
Registrierungen  der  Windstärke  auf  dem  Obirgipfel,  Säntisgipfel,  auf  Pikes  Peak,  auf  dem  Sonn- 
blick, Ben  Nevis  haben  dieses  erste  Ergebnis  vollauf  bestätigt,  aber  zugleich  gezeigt,  dass  der 
tägliche  Gang  der  Windstärke  auf  Bergen  durchaus  nicht  die  gleiche  Übereinstimmung  zeigt,  wie 
man  sie  für  die  untersten  Luftschichten  hat  konstatieren  können.   Nur  im  Sommer  ist  die  Überein- 
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Stimmung  eine  ziemlich  grosse.  Die  folgende  kleine  Tabelle  giebt  eine  Übersicht  über  die  Mazima 
und  Minima  der  Windstärke  im  täglichen  Gange  auf  den  verschiedenen  Berggipfeln  und  deren 
Eintrittszeiten. 

Täglicher  Gang  der  Windstärke  auf  Berggipfeln.     Grösse  (Centimeter  pro  Sekunde) 

und  Eintrittszeiten  der  Extreme. 


Höhe 

Sommer 

AmpUtude 

130       ; 

Jahr 

Maximum 

MiniTTiiiTn 

Maximum 

Minimum 
1  hp  —  44 

Amplitude 

Ben  Nevis 

1343 

3ha        70 

3hp  —  60 

3  ha        70 

114 

Bjelasnlca 

2067 

Mittn.      61 

2Vap    —  73 

134       ' 

Mittn.       40 

3  p     —  46 

86 

Obir 

2140 

Mittn.    107 

Ihp  —129 

236       1 

8V2hp     56 

1  hp  —  73 

129 

Säntis 

2500 

1ha        69 

11ha  —  95 

164 

9hp         37 

10ha  —  41 

78 

Sonnblick 

3110 

8hp         56 

9  h  a  —  68 

124 

7hp         45 

8  h  a  —  47 

92 

Pikes  Peak 

4310 

3ha       143 

Mittg.  —136 

279 

3  ha       114 

11ha  —142 

256 

Die  Übereinstimmung  im  täglichen  Gange  besteht  nur  darin,  dass  die  Maxima 
überall  in  der  Nachthälfte  des  Tages  eintreten,  umgekehrt  die  Minima.  Die  Grösse 
der  Tagesamplitude  zeigt  keine  Abhängigkeit  von  der  Seehöhe,  auch  nicht  von  der 
relativen  Höhe.  Für  den  Sommer,  wo  der  tägliche  Gang  der  Windstärke  auf  den 
Berggipfeln  noch  die  beste  Übereinstimmung  zeigt,  kann  man  etwa  folgenden  mitt- 
leren täglichen  Gang  aufstellen: 


Täglicher  Gang  der  Windstärke  im  Sommer  in  der  Höhenschicht  zwischen  1400 

und  4300  m. 
Abweichungen  vom  Mittel  (Centimeter  pro  Sekunde). 


Mttn. 


68 


75 


62 


6 


24 


I 


8 


10     I  Mttg. 


6 


8 


—29     —72 


-89«     —73 


-39      —3 


27 


10 


50 


Amplitude 


164 


Das  ist  ziemlich  genau  der  umgekehrte  Gang  von  jenem  in  der  Niederung. 

Wie  weit  der  tägliche  Gang  der  Windstärke  in  der  freien  Atmosphäre  mit  jenen  auf  Berg- 
gipfeln tibereinstinmit,  darüber  können  nur  Beobachtungen  der  Geschwindigkeit  (und  der  Richtung) 
des  Wolkenzuges  in  entsprechenden  Höhen  entscheiden.  Die  von  Satke,  Hegjfoky  und  Polis 
stündlich  oder  zweistündlich  tagüber  angestellten  Aufzeichnungen  und  Messungen  der  Geschwin- 
digkeit der  Wolken  haben  noch  keine  völlig  entscheidenden  Resultate  geliefert.  Sie  stimmen  aber 
darin  überein,  dass  die  oberen  und  mittelhohen  Wolken  in  den  Mittagsstunden  am  schnellsten 
ziehen.     Die  Cumuluswolken  dagegen  ziehen  um  diese  Zeit  am  langsamsten.  ^) 

Auch  die  Wolkenbeobachtungen  auf  dem  Blue  Hill  (202  m)  haben  Helm  Clayton  er- 
geben, dass  in  der  Höhe  der  Cumuluswolken,  also  bis  zu  1600  m  etwa,  die  Windstärke  um  Mittag 
abnimmt. 

Für  die  tägliche  Periode  der  Geschwindigkeit  der  Cirruswolken  aber  findet  Clayton: 
Mittlere  Geschwindigkeit  der  Cirruswolken  (Meter  pro  Sekunde).* 
Zeit  8h        10h     Mittg.     2  h        4h        6h        8h        10h 

Geschwindigkeit      39         40         40         42         42        41         39         36  m 

Das  Maximum  tritt  (wie  unten)  am  Nachmittag  ein.  Clayton  schreibt  dies  der  nach- 
mittägigen Verstärkung  zu,  welche  des  obere  Druckgefälle  durch  die  Temperaturzunahme  erfährt. 

3.  In  welcher  Höhe  findet  die  Umkehrung  des  täglichen  Ganges 
der  Windgeschwindigkeit  statt?   Darauf  haben  die  Registrierungen  der  Wind- 


1)  Von  der  Erdoberfläche  an  bis  in  die  Region  der  höchsten  Wolken  tritt  das  Maximani 
der  Geschwindigkeit  am  Nachmittag  ein,  nur  die  unteren  Wolken  haben  im  Sommer  ihr  Maximum 
am  Morgen.     Hegyfoky,  Met.  Z.  1904.   S.  222. 

19» 
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geschwindigkeit  auf  der  Spitze  des  Eiffelturmes  in  300  m  Höhe  über  dem  Boden 
zuerst  eine  ganz  bestimmte  Antwort  gegeben.  Diese  Registrierungen  sind  jenen  auf 
Berggipfeln  weit  überlegen  an  Tragweite,  weil  sie  uns  die  Verhältnisse  in  der  freien 
Atmosphäre  fast  völlig  rein  kennen  lernen. 

Auf  dem  Eiffelturm  in  305  m  Abstand  vom  Boden  ist  die  Windgeschwindigkeit 
nachts  am  grössten  und  bei  Tag  am  kleinsten,  also  wie  auf  den  hohen  Berg- 
gipfeln. Das  nachmittägige  Maximum  der  Windstärke  über  der  Erdoberfläche  hat 
hier  schon  ganz  aufgehört,  ja  einem  Minimum  Platz  gemacht. 

Die  so  regelmässige  und  stark  ausgeprägte  tägliche  Periode  der  Windgeschwindigkeit  mit 
ihrem  Maximum  bald  nach  Mittag  und  Luftruhe  während  der  Nacht  erwies  sich  dergestalt  nur  als 
eine  auf  die  untersten  Luftschichten  beschränkte  Erscheinung,  welche  selbst  im  Sommer  über  eine 
Höhe  von  etwa  100  über  den  Erdboden  nicht  hinausreicht. 

Die  (von  Hergesell)  auf  dem  Wasserturme  in  Strassburg  in  52  m  und  auf  dem  Münster- 
turm daselbst  in  144  m  (relativ)  aufgestellten  Anemometer  haben  Ergebnisse  geliefert,  welche  die 
Herrschaft  der  täglichen  Windperiode  an  der  Erdoberfläche  noch  mehr  eingeschränkt  haben,  und 
schliesslich  ist  es  Hellmann  gelungen,  durch  Verwertung  der  Aufzeichnungen  selbst  noch  niedri- 
gerer, aber  frei  aufgestellter  Anemometer  den  Bereich  der  unteren  Tagesperiode  der  Windstärke 
vollständig  festzustellen.  *) 

Die  folgende  kleine  Tabelle  giebt  eine  Übersicht  über  den  täglichen  Gang  der 
Windstärke  in  verschiedenen  Höhen  über  dem  Erdboden  in  den  extremen  Jahreszeiten. 
Die  Höhen  sind  relative,  aber  doch  nicht  genau  vergleichbar. 

Täglicher  Gang  der  Windgeschwindigkeit.     Abweichungen  vom  Tagesmittel. 

(Centimeter  pro  Sekunde.) 


Ort 

Höhe  MiUn. 

2 

4 

6 

8           10 

Mittg. 

2 

4 

6 

' 

10 

A.  Wmter. 

Paris  und  Wien 

22 

—17 

-26, 

—24* 

—22 

—15 

6 

44 

51 

24 

2—10 

—12 

Potsdam 

41 

18 

12 

9 

6 

2 

—  4 

—  11 

—  16* 

—15 

—  8 

2 

10 

Kremsmünster 

54 

7 

0 

—  5 

—  8 

—  9 

-10* 

—    9 

—     5 

2 

10 

14 

13 

Petnnwarte 

58 

17 

4 

—  4 

-  7 

—  9 

—16 

—  21* 

—  20 

—  7 

11 

25 

27 

Strassbg.,  Münst. 

144 

20* 

23 

33 

33 

11 

—28 

—  60 

—  60* 

—31 

6 

27 

27 

Eiffelturm 

305 

46 

34* 

52 

72 

48 

—28 

—112 

-142* 

—94 

—  6 

60 

60 

B.  Sommer. 

Paris  und  Wien 

22 

—36 

—54 

—59» 

—53  1—  22 

31 

66 

79 

661     22 

—23 

—22 

Potsdam 

41 

-  6 

—  1 

—16 

—30*—  19 

18 

53 

57 

25—17 

—37* 

—27 

Kremsmünster 

54 

24 

9 

—27 

—58* 

—  56 

—  21 

21 

41 

321     17 

7* 

17 

Petrinwarte 

58 

22 

8 

—27 

—61 

—  64» 

—  29 

19 

4« 

42      21.       9» 

15 

Strassbg.,  Münst. 

144 

20* 

33 

&5 

17 

—  60 

—  85* 

—  46 

—14 

— 11|       8 

42 

41 

Eiffelturm 

305 

138 

132 

67 

—28 

—104 

—130* 

—108 

1  —68 

—34 

-2 

41 

96 

Man  sieht,  dass  im  Winter  schon  in  40  m  über  dem  Boden  der  tägliche  Gang  der  Wind- 
stärke jenem  an  der  Erdoberfläche  entgegengesetzt  verläuft.  (Das  Observatorium  eu  Potsdam  liegt 
allerdings  selbst  schon  auf  einer  Anhöhe.)  Im  Sommer  reicht  der  letztere  höher  hinauf,  vielleicht 
bis  gegen  100  m  über  den  Boden.  Pas  liünimum  der  Windstärke  verspätet  sich  mit  zunehmender 
Höhe  von  4  ^  früh  am  Boden  auf  8  ^  in  55  m  etwa  und  auf  10  *>  in  150  und  300  m.  Schon  in 
50 — 60  m  über  dem  Boden  tritt  auch  im  Sommer  neben  dem  Naohmittagsmaximum  der  Windstärke 
noch  ein  zweites  sekundäres  in  der  Nacht  ein. 

In  erster  Annäherung  kann  man  allgemein  sagen,  dass  das  Minimum  der  Windstärke  bis 
zu  25  m  etwa  um  2  ^^  morgens  eintritt,  in  55  m  um  5V4^a,    in    143  m   um    10**  und   in  300  m 

um    11  »;>*'. 


1)  Hann,  Der  tägliche  Gang  der  Windgeschwindigkeit  in  52  und  144  m  Höhe  in  Strass- 
burg. Met.  Z.  XXXIY.  1899.  S.  457,  und  Q.  Hellmann,  Zur  täglichen  Periode  der  Windge- 
schwindigkeit.  Ebenda  S.  546. 
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Der  Eintritt  des  Maximums  der  Windstärke  verspätet  sich  gleichfalls  mit  der  Höhe,  in 
erster  Annäherung  im  gleichen  Verhältnis.  Hellmann  hat  die  folgenden  Mittelzahlen  aus  den 
amerikanischen  Witidregistrierungen  abgeleitet: 

Mittlere  Höhe  des  Anemometers  15  28  44  68  m 

Mittlere  Stunde  des  Maximums  der  Windstärke  lh37m     lh58m     2h27m     3h38h 

Auf  dem  Eiffeltürme  in  305  m  über  dem  Boden  ist  der  tägliche  Gang  der  Windstärke  jenem 
an  der  Erdoberfläche  gerade  entgegengesetzt.  In  Paris  (21  m)  ist  bei  Tag  von  S'/sa'bis  gegen 
l^-p  in  allen  Jahreszeiten  die  Windstärke  über  dem  Tagesmittel;  auf  dem  Eiffelturm  aber 
unter  dem  Tagesmittel:  im  Winter  von  9Vaa  bis  6'*p,  im  Frühling  und  Sommer  von  6  **  a 
bis  6 ''  p  und  im  Herbst  von  7  7%  a  bis  6  '<  p  m.  Die  grosse  relative  Ruhe  der  Luft  in  300  m  Über 
dem  Boden  im  Winter  von  11'^  vormittags  bis  5**  abends  ist  sehr  bemerkenswert. 

Die  Unterschiede  im  täglichen  Gange  der  Windstärke  an  der  Erdoberfläche 
und  in  300  m  Höhe  sind  im  Jahresmittel  folgende: 

Unterschied  im  täglichen  Gange  der  Windstärke:  Eiffelturm-Paris. 
(Centimeter  pro  Sekunde.) 

Mittn.    {      2      I      4      I      6      j      8      I     10     ,    Mittg.    ,      2      i      4      |      6      ,      8      1     10 

148     I    140    I    118    I     63     ■  —26  1—1281  —193'  1—189 1—117 1  —12        76     |    126 

Der  Unterschied  der  mittleren  Windstärken  oben  und  unten  ist  in  diesen 
Zahlen  schon  eliminiert,  sie  zeigen  nur  den  Unterschied  im  täglichen  Gange  in  der 
Höhe  und  am  Boden.     Die  Extreme  fallen  auf  Mitternacht  und  1  ^  nachmittags. 

B.  Erklärung  der  täglichen  Periode  der  Windstärke. 

Der  Amerikaner  Espy  hat  schon  1840,  gleich  nach  der  Feststellung  der 
täglichen  Periode  der  Windgeschwindigkeit  an  der  Erdoberfläche,  auf  die  wahr- 
scheinlichste Ursache  derselben  hingewiesen.  Er  sucht  dieselbe  in  der  aufsteigenden 
Bewegung  der  Luft  hei  Tage,  welche  mit  der  Temperaturzunahme  gleichen  Schritt 
hält.  Die  aufsteigenden  Luftsäulen  werden  unten  durch  seitliche  Zustrumungen  er- 
setzty  welche  ein  Auffrischen  der  Winde  zur  Folge  haben,  andererseits  sinken  in 
deren  Umgebung  Luftmassen  aus  der  Höhe  herab  und  teilen  die  daselbst  herrschende 
grössere  Windgeschwindigkeit  den  unteren  trägeren  Luftschichten  mit.  So  entsteht 
bei  Tag  eine  Verstärkung  des  Windes. 

Diese  Erklärung  der  Zunahme  der  Windstärke  bei  Tag  ist  aber  wieder  in  Ver- 
gessenheit geraten,  und  als  die  Erscheinung  selbst  auf  Grund  zahlreicherer  Beobach- 
tungsergebnisse in  ihrem  Auftreten  neuerlich  Gegenstand  gründlicherer  Untersuchungen 
geworden  war,  fand  man  grosse  Schwierigkeiten,  den  wahren  Grund  derselben  auf- 
zufinden. Erst  Koppen  kam  (1879)  unabhängig  von  Espy  auf  dieselbe  Vorstellung 
von  den  Vorgängen,  die  bei  der  Verstärkung  des  Windes  bei  Tage  im  Spiele  sind. 
Er  konnte  sie  nun  auch  schärfer  fassen  und  neue  Begründungen  für  dieselbe  bei- 
bringen. Pernter  und  Sprung  haben  weitere  Beiträge  zur  Theorie  der  täglichen 
Periode  der  Windstärke  geliefert.*) 


1)  Koppen,  Met.  Z.  1879.  B.  XIV.  S.  333.  Annalen  der  Hydrographie.  B.  XI. 
1883.  S.  625.  Dieser  Artikel  giebt  eine  yollständige  Übersicht  über  die  Erscheinung  der  täglichen 
Periode  der  Windstärke  und  der  Erklärungsversuche  derselben.  Pernter,  Zur  Erklärung  des  täg- 
lichen Ganges  der  Windgeschwindigkeit.  Sitzungsberichte  der  Wiener  Akad.  B.  CIL  Okt.  1893. 
Sprung,  Met.  Z.   XXIX.    1894.   S.  252. 
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Die  Espy-Köppensche  Theorie  der  täglichen  Periode  der  Windstärke,  wie  wir  sie  nach 
dem  gegenwärtigen  Standpunkte  unserer  Kenntnisse  des  ganzen  Phänomens  auffassen  müssen, 
sucht  die  Ursache  dieser  Periode  in  einer  Wechselwirkung  zwischen  den  oberen  und  unteren  Luft- 
schichten. In  der  Nähe  der  Erdoberfläche  werden  alle  Winde  abgeschwächt  durch  Bewegungs- 
hindemisse,  durch  Reibung,  die  untersten  Schichten  der  bewegten  Luft  bleiben  zurück,  verlieren 
einen  grossen  oder  den  grössten  Teil  ihrer  Geschwindigkeit.  Bei  Nacht  namentlich,  wenn  der 
Boden  durch  Wärmeausstrahlung  stark  erkaltet,  bildet  sich  über  der  Erdoberfläche  eine  stag- 
nierende kalte  Luftschicht  von  grösserer  oder  geringerer  Mächtigkeit,  über  welche  die  bewegten 
höheren  Luftschichten  hinweggleiten,  ohne  die  ruhenden  unteren  Luftraassen  in  Bewegung  zu 
setzen.  Wie  lange  eine  kalte,  dem  Boden  auflagernde  Luftschicht  in  Tölliger  Ruhe  verharren 
kann,  trotzdem  in  einer  höheren  Schicht  ein  lebhafter  Wind  weht,  kann  man  im  Winter  am  besten 
beobachten.  *) 

Sowie  die  Sonne  aufgegangen  ist  und  den  Boden  zu  erwärmen  beginnt,  kommt  Bewegung 
in  die  untersten  trägen  Luftmassen.  Das  Spiel  aufsteigender  Luftbewegung  stellt  sich  ein,  welches 
auf  S.  60  als  Folge  der  Erwärmung  des  Bodens  erörtert  worden  ist.  Die  aufsteigende  Luft  mischt 
sich  mit  der  zu  ihrem  Ersatz  aus  der  Höhe  herabsinkenden  Luft  und  empfängt  von  ihr  auch  eine 
kräftigere  horizontale  Bewegung.  Die  Wärme  hebt  die  Luft  vom  Boden  ab  und  dieselbe  wird  in 
die  lebhaftere  Luftbewegung  der  höheren  Schichten  mit  einbezogen;  die  oberen  Luftströmungen 
können  sich  nun  mit  geringer  Abschwächung  bis  zum  Erdboden  hinab  geltend  machen.  Alle 
Windrichtungen  erfahren  demnach  die  nachmittägige  Verstärkung. 

Da  das  Maximum  der  Bodentemperatur  fast  überall  schon  gegen  l^*  mittags,  also  vor  dem 
Temperaturmaximum  eintritt,  so  ist  auch  im  aUgemeinen  die  aufsteigende  Luftbewegung  um  diese 
Zeit  am  lebhaftesten,  und  das  steht  mit  dem  gleichzeitigen  Eintritt  des  Maximums  der  täglichen 
Windstärke  sicherlich  in  kausaler  Beziehung. 

Die  Mischung  der  oberen  und  unteren  Luftschichten  hat  eine  Abnahme  des  Dampfdruckes 
in  den  Mittagsstunden  zur  Folge,  auf  welche  schon  8.  175  hingewiesen  worden  ist.  So  entsteht 
das  sonst  unerklärliche  Nachmittagsminimum  im  täglichen  Gange  des  Dampfdruckes.  Dasselbe  ist 
ein  Beweis  für  den  Vorgang  der  Mischung  von  oben  kommender  trockener  Luft  mit  der  feuch- 
teren von  unten  aufsteigenden  Luft.  Dass  die  Amplitude  der  täglichen  Windstärkeperiode  mit 
der  Abnahme  der  Bewölkung  zunimmt,  ist  nun  auch  klar.  An  heiteren  Tagen  ist  die  nächtliche 
Erkaltung  der  untersten  Luftschichten    durch    die  Wärmeausstrahlung   grösser,    damit   auch    die 


1)  Ich  habe  dies  in  Graz  oft  in  überraschender  Weise  erfahren.  Wenn  der  Boden  durch 
Wärmeausstrahlung  stark  erkaltet  ist  und  eine  ruhige  kalte  Luftschicht  das  ganze  Grazer  Feld 
bedeckt,  so  bleibt  sie,  dem  Auge  erkenntlich  infolge  starker  Trübung  durch  Rauch,  meist  den 
ganzen  Tag  unbeweglich  unten  liegen,  wenngleich  schon  in  geringen  Höhen  (etwa  100  m  relativ) 
ein  sehr  lebhafter  West-  oder  Nordwestwind  herrscht.  Die  obere  Luft  ist  klar  und  bewegt,  die 
untere  kalt,  stagnierend,  durch  beigemengten  Rauch  nach  oben  scharf  abgegrenzt.  Nur  wenn  die 
Sonne  nachmittags  den  Boden  erwärmen  kann,  also  namentlich  schon  im  Vorfrühling  kommt  auch 
die  untere  Luft  in  Bewegung,  der  Oberwind  greift  bis  zum  Boden  durch  und  wird  eine  Weile 
fühlbar.  Sowie  aber  die  Sonne  sinkt  und  die  Strahlungskälte  wieder  wirksamer  wird,  tritt  so- 
gleich wieder  Stagnation  der  unteren  Luft,  Windstille  und  Rauchtrübung  ein.  Nur  die  Erwär- 
mung von  unten,  der  erwärmte  Boden,  vermag  die  kalten  Luftschichten  vom  Boden  abzu- 
heben, in  Bewegung  zu  setzen.  Diese  Beobachtung  zeigt  auch,  wie  gering  die  innere  Reibung 
der  Luft  ist. 

M.  Möller  sagt:  Nachts,  wenn  es  bei  hellem  Wetter  unten  kalt  ist,  weht  auf  der  Berg- 
spitze der  Wind  ungeschwächt  weiter,  er  dringt  aber  nicht  tief  in  die  Ebene  hinab,  da  hier 
kalte  Luft  lagert,  welche  sich  mit  der  oberen  wärmeren  Luft  nicht  wohl  mischt.  Es  fehlen  dann 
die  kleinen  Wirbel  mit  vertikaler  Achse,  welche  von  der  vertikalen  Temperaturverteilung  abhän- 
gig sind  und  die  Schichten  mischen.  Die  Luft  in  der  Tiefe  ist  mit  dem  Erdboden  wie  verwachsen, 
sie  ruht.  Windstille  tritt  ein,  und  das  Gleiten  findet  nun  nicht  am  Erdboden,  sondern  in  der- 
jenigen Höhenschicht  statt,  wo  die  Luftschichten  am  glattesten  übereinander  hin  wegstreichen,  d.  i. 
dort,  wo  sich  die  Schichten  im  stabilen  Gleichgewicht  befinden,  keine  Wirbel  erzeugen,  sondern 
höchstens  Luftwellen  von  kleiner  Kammhöhe  bilden.  Derart  beruhigt  z.  B.  in  hellen  Nächten  die 
, Reibung*  nur  die  unteren  Luftschicliten.     (Annalen  der  Hydrographie.    1894.   S.  63.) 
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Feaselang  der  Luft  an  den  Boden,  die  nächtliche  Luftruhe.  Femer,  je  kräftiger  die  Insolation 
bei  Tage,  je  stärker  sich  die  Oberfläche  des  Bodens  erwärmt,  desto  lebhafter  wird  das  Spiel  der 
aufisteigenden  und  niedersinkenden  Luftbewegungen  sich  gestalten  und  damit  auch  das  Eingreifen 
der  sULrkeren  Luftbewegung  in  der  Höhe  in  die  unteren  Schichten.^ 

Findet  aber  die  Verstärkung  des  Windes  bei  Tage  in  den  unteren  Schichten 
in  der  That  ihre  Erklärung  durch  die  dann  stattfindende  Wechselwirkung  zwischen 
den  unteren  und  oberen  Luftschichten,  so  müssen  letztere  das  an  Bewegung  verlieren, 
was  erstere  gewinnen.  Die  Windgeschwindigkeit  in  einiger  Höhe  über  der  Erdober- 
fläche, soweit  sich  die  Wechselwirkung  erstreckt,  und  die  aufsteigende  Bewegung 
und  Mischung  reicht,  muss  bei  Tag  abnehmen,  die  tägliche  Periode  der  Wind- 
stärke in  der  Höhe  muss  die  umgekehrte  sein  von  jener  an  der  Erd- 
oberfläche. Das  beobachten  wir  nun  auch  in  der  That  auf  dem  Eiffelturm.  Im 
Winter,  wo  der  Luftaustausch  zwischen  unten  und  oben  nicht  hoch  hinaufreicht, 
fällt  in  der  That  das  Maximum  der  Windgeschwindigkeit  unten  mit  dem  Minimum 
oben  (um  2  h  p  m)  zusammen.  Im  Sommer  aber,  wo  dieser  Vorgang  viel  höher  hinauf 
reicht,  tritt  das  Minimum  auf  dem  Eiffelturm  schon  um  10''  vormittags  ein,  drei 
Stunden  vor  dem  Maximum  unten.  Dann  erhält  nach  10b  auch  der  Eiffelturm  von 
oben  her  lebhafter  bewegte  Luft  zum  Austausch,  das  Minimum  ist  höher  hinaufgerückt, 
und  um  2«>  wohl  in  lüOO — 1200  m  zu  finden.  Wie  weit  sich  die  Wirkung  auf- 
wärts erstreckt,  lässt  sich  gegenwärtig  nicht  bestimmt  angeben.  Man  darf  aber  wohl 
annehmen,  dass  dieselbe  nicht  erheblich  über  12 — 1500  m  hinauf  reichen  kann. 
Das  ist  wohl  die  obere  Grenze  der  aufsteigenden  Luftbewegung  bei  Tag  und  der 
damit  verbundenen  Mischung  der  oberen  und  unteren  Luftschichten.  Die  ohere 
Grenze  einer  merklichen  täglichen  Wärmeschwankung  in  der  freien  Atmosphäre  fällt 
damit  zusammen. 

Die  Abnahme  der  Windstärke  bei  Tag  auf  den  Berggipfeln  muss  anders  erklärt  werden. 
Am  nKohsten  liegt  es,  die  längs  der  Berghänge  aufsteigende  (yertikale)  Luftbewegung  dafür  yer- 
antworilich  zu  machen,  doch  stimmt  nicht  alles  mit  dieser  Erklärung. 

Die  starke  Zunahme  der  Windgeschwindigkeit  auf  dem  Eiffelturm  in  der  Nacht  und  in  den 
ersten  Morgenstunden  kann  darauf  zurückgeführt  werden,  dass  dann  die  Wirkung  der  Luftreibung 
an  der  Erdoberfläche,  die  bei  Tage  bis  über  300  m  hinauf  wirksam  wird,  aufhört.  Die  unteren 
stagnierenden  kälteren  Luftschichten  sind  dann  die  Unterlage,  über  welche  die  höheren  Schichten 
fast  reibungslos  sich  hinbewegen;  die  Bodenreibung  beeinflusst  dann  die  Windstärke  im  Niveau 
des  Eiffelturmes  nicht  mehr. 

Das  Fehlen  der  nachmittägigen  Verstärkung  des  Windes  über  den  Ozeanen 
spricht  zu  Gunsten  der  Theorie  von  Espy-Köppen.  Denn  erstlich  ist  über  den 
Ozeanen  wegen  der  geringen  Hemmung  der  Windgeschwindigkeit  über  der  glatten 
Seefläche  die  Zunahme  der  Windstärke  mit  der  Höhe  viel  kleiner  als  über  dem 
Lande,  dann  fehlt  über  der  See  die  untere  stagnierende  kalte  Luftschicht  bei  Nacht 
und  die  infolge  der  Erwärmung  der  Unterlage  aufsteigende  Luftbewegung  bei  Tage. 

Derart  giebt  also  diese  Theorie  für  alle  wesentlichen  Erscheinungen  der  täg- 
lichen Änderungen  der  W^indstärke  in  den  unteren  Luftschichten  volle  und  befrie- 
digende Erklärung  und  zugleich  auch  für  das  Nachmittagsminimum  der  täglichen 
Periode  des  Dampfdruckes.     Ein  ganzer  Komplex    von    interessanten  Erscheinungen 


2)  Mit  Hecht  weist  aber  Koppen  darauf  hin,  dass  neben  der  Bewölkung  auch  die  durch 
die  Witterung  im  allgemeinen  bedingte  Temperaturänderung  mit  der  Höhe  von  grossem  Einfluss 
auf  die  Zunahme  der  Windstärke  am  Nachmittage  ist.  Dieselbe  kann  an  klaren  Tagen  ganz  klein 
sein,  wenn  die  Wärmeabnahme  nach  oben  sehr  gering  ist. 


296  Die  tägliche  und  jährliche  Periode  der  Winde. 

und  Vorgängen  in  den  unteren   Luftschichten  erhält  durch    sie    eine   kausale  Ver- 
knüpfung. 

C.  Die  tagliehe  Periode  der  stürmischen  Winde. 

Schon  Harn h er g  hat  gefunden,  dass  hei  heftigen  Winden  das  Maximum  der 
Windstärke  früher  eintritt,  als  an  ruhigen  Tagen.  Eine  eingehendere  Untersuchung 
des  täglichen  Ganges  der  Windstärke  bei  stürmischen  Winden  hat  für  Wien,  Lesina 
und  Tarnopol  das  Resultat  geliefert,  dass  unter  diesen  Verhältnissen  das  Maximum 
der  täglichen  Windstärke  um  ca.  2  Stunden  früher  eintritt  als  bei  schwachen 
Winden. 

An  Sturmtagen  (Maximum  der  Windstärke  70  km  pro  Stunde  »>  19.5  m  pro  Sekunde,  Faktor 
3)  tritt  zu  Wien  ein  zweites  Maximum  der  Windstärke  um  Mittemacht  auf.  Selbst  in  den  Mittel- 
werten für  stürmische  Monate  giebt  sich  dieses  doppelte  Maximum  schon  zu  erkennen.  Noch  ent- 
schiedener macht  sich  die  Tendenz  zur  Verstärkung  heftiger  Winde  in  der  Kacht  in  den  Häofig- 
keitszahlen  der  stürmischen  Winde  bemerkbar.  Darauf  haben  Hamberg  (1883),  Hellmann 
(1885)  und  später  Sprung  (1886)  zuerst  hingewiesen.*) 

Die  Registrierungen  der  Windgeschwindigkeiten  zu  Wien  haben  für  200  stürmische  Tage 
folgenden  täglichen  Gang  der  Häufigkeit  der  Tagesmaxima  für  zweistündige  Zeitinteryalle  ge- 
geben : 

Täglicher  Gang  der  Häufigkeit  der  Tagesmaxima  der  Windstärke 

an  stürmischen  Tagen  (1876—1891). 

Zeit  Mittn.«)         2         4         6         8         10         Mittg.         2         4         6         8         10 

Häufigkeit  24  14       19        7*     15        17  30         23       17        6*     10        18 

Die  grössten  Windstärken  erreichen  denmach  um  Mittemacht  und  Mittag  ihre  grösste 
Häufigkeit,  um  6  h  morgens  und  abends  ihre  geringste.  Die  tägliche  Variation  der  Verstärkung 
des  Windes  an  Sturmtagen  tritt  in  diesen  Zahlen  mit  überraschender  Schärfe  hervor.  Ganz  ana. 
löge  Resultate  haben  Hellmann  und  Sprung  für  Norddeutschland  gefunden. 

D.  Die  jahrliche  Periode  der  Windstärke. 

Dieselhe  kann  hier  nur  im  allgemeinen  und  ganz  kurz  beschrieben  werden, 
da  ein  spezielleres  Eingehen  auf  dieselbe  in  die  Klimatologie  gehört.  Die  jährliche 
Periode  der  Windgeschwindigkeit  ist  nach  den  Klimagebieten  recht  verschieden  and 
unterliegt  zudem  örtlichen  Einflüssen  in  erheblichem  Masse.  Eine  ähnliche  Überein- 
stimmung wie  bei  dem  Ablauf  der  täglichen  Periode  des  Windes  über  allen  Land- 
flächen ist  bei  der  jährlichen  Periode  durchaus  nicht  zu  finden.  Dieser  letzteren 
liegen  keine  allgemein  giltigen  Vorgänge  zu  Grunde,  welche  hier  eine  Erörterung 
finden  könnten. 

Auf  Grund  der  Tollständigsten  bisher  versuchten  Zusammenstellung  der  Monatsmittel  der 
Windgeschwindigkeit  nach  anemometrischen  Aufzeichnungen  kommt  Hellmann  zu  folgenden  all- 
gemeinen Sätzen  über  die  jährliche  Periode  der  Windstärke  (Met.  Z.   XXXH.    1897.   S.  321) : 

1.  In  der  jährlichen  Periode  fallt  das  Maximum  der  Windstärke  in  den  höheren  Breiten 
und  in  Küstengebieten,  die  im  Luv  (auf  der  Windseite)  liegen,  auf  die  kalte  Jahreszelt,  während 
es  im  Binnenlande  einem  der  Monate  März  bis  Juli  angehört.  Der  Eintritt  des  Maximums  der 
Windgeschwindigkeit  entspricht  gewöhnlich  auch  dem  des  Maximums  der  Stürme.^) 


1)  Hellmann,  Die  tägliche  Periode  der  Gewitter  etc.  Deutsche  Met.  Z.  H.  1885.  S.  437  etc. 
Häufigkeit  stürmischer  Winde  zu  Hamburg  und  Keitum.  S.  439.  Sprung,  Die  tägliche  Periode 
der  stürmischen  Winde.  Met.  Z.  XXI.  1886.  S.  224.  Hann,  Resultate  der  anemometrischen 
Aufzeichnungen  zu  Wien.  Sitzungsber.  der  Wiener  Akad.  B.  CH.  Febr.  1893.  Die  tägliche  Pe- 
riode der  Windstärke  an  ruhigen  und  stürmischen  Tagen.   S.  139 — 160. 

2)  Für  das  Interrall  llhp  bis  Iham  steht  Mittemacht,  für  Ih  bis  3ha  2h  etc. 

3)  Uellmann,  Jährliche  Periode  der  Stürme  in  Europa.   Met.  Z.    1895.   S.  441 — 449. 
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2.  Das  Minimum  der  Windgeschwindigkeit  fällt  bei  jenen  Inlandstationen,  welche  ein  Früh- 
jahramaximum  haben,  gewöhnlich  auf  den  August  oder  September,  während  es  an  den  Küsten- 
gebieten mit  winterlichem  Maximum  schon  früher,  im  Juni  oder  Juli  eintritt. 

3.  Die  Grösse  der  Jahresschwankung  der  Windstärke  ist  an  den  Küsten  grösser  als  im 
Binnenlande,  am  grössten  aber  in  den  Gebieten  mit  streng  periodischen  Winden  (Monsunen). 

4.  Die  anemometrischen  Aufzeichnungen  auf  den  Berggipfeln  geben  im  allgemeinen  ein 
Maximum  um  die  Wintermitte  und  ein  Minimum  im  Sommer. 

II.  Die  tägliche  Periode  der  Windrichtung. 

Hier  in  diesem  allgemeinen  Teile  sollen  nur  jene  periodischen  tägUclien  Ände- 
rungen der  Windrichtung  kurz  erörtert  werden,  welche  nicht  an  bestimmte  Örtlich- 
keiten gebunden  sind,  wie  die  Land-  und  Seewinde,  oder  die  Berg-  und  Thal  winde, 
sondern  wahrscheinlich  gleich  den  vorhin  beschriebenen  und  erläuterten  Erschein- 
ungen der  täglichen  Periode  der  Windstärke,  überall  in  Erscheinung  treten,  oder 
treten  können,  wenigstens  über  allen  Landflächen. 

Es  ist  naheliegend  anzunehmen,  dass  eine  Tendenz  zu  einer  dem  scheinbaren  täglichen 
Laufe  der  Sonne  folgenden  regelmässigen  Änderung  der  Windrichtung  überall  yorhanden  ist.  Am 
Vormittage  sind  die  östlich  von  einem  Beobachtungsorte  liegenden  Gegenden  stärker  erwärmt,  um 
Mittag  die  südlichen  und  am  Nachmittage  die  westlichen.  Wir  wissen  nun,  dass  im  allgemeinen 
die  Luft  die  Tendenz  hat,  unten  gegen  die  wärmeren  Gegenden  hinzufliessen,  wie  ja  die 
Seewinde  bei  Tag  von  der  kühleren  See  gegen  das  wärmere  Land  wehen.  Man  möchte  deshalb 
schliessen,  dass  allgemein  eine  Neigung  bestehen  muss  zu  Westwinden  am  Vormittage,  Nord- 
winden um  Mittag  und  Ostwinden  am  Abende.  Dieser  Gedankengang  war  auch  lange  Zeit 
der  herrschende,  wenigstens  bei  den  deutschen  Meteorologen.  M 

Die  Beobachtungen  der  Windrichtungen  auf  einer  frei,  entfernt  von  Bergen 
und  grösseren  Wasserflächen  gelegenen  Örtlichkeit  müsste  diese  tägliche  gesetzmässige 
Drehung  der  Windfahne  nachweisen. 

Hellmann  hat  zu  diesem  Behuf e  die  Mittelwerte  der  Häufigkeit  der  verschie- 
denen Windrichtungen  zu  den  verschiedenen  Tageszeiten  zu  Madrid  abgeleitet,  das 
frei  auf  der  kastilischen  Hochebene  liegt.     Das  Ergebnis  war  folgendes: 

Tägliche  Periode  der  Häufigkeit  der  8  äquidistanten  Windgruppen 
zu  Madrid.     Jahr. 


Stunde 

N 

3ham 

6.8 

6 

6.7 

9 

6.2 

Mittag 

3.6* 

3hp 

4.4 

6 

5.6 

9 

5.8 

Mittemacht 

6.7 

Mittel 

5.7 

NE 

30.8 
31.5 
U.9 

21.2 

14.4* 
14.4 
18.9 
25.3 

24.0 


£ 

8.1 

9.8 

11.9 

13.9 

6.6 
5.0* 
5.5 
5.6 

8.3 


SB 


SW 


w 


T 


9.5 

4.4 

12.6 

8.4 

8.0 

4.1* 

10.8* 

7.8 

7.6 

4.2 

10.9* 

7.6 

14.0 

8.5 

17.4 

6.3* 

9.8 

lO.O 

30.2 

9.1 

8.4 

6.8 

28.1 

12.7 

7.9* 

5.6 

18.0 

16.9 

9.6 

4.6 

13.6 

11.7 

9.3 

6.0 

17.7 

10.1 

NW 

11.4 

10.3 

8.1 

6.3* 

6.9 

10.0 

12.8 

14.1 

10.0 


Der  Wind  dreht  sich  also  zu  Madrid  mit  der  Sonne,  er  ist  vormittags  öst- 
lich, mittags  südlich,  abends  westlich.  Er  weht  im  allgemeinen  aus  jener 
Himmelsgegend,  wo  die  Sonne  steht,  nur  bleibt  er  stets  etwas  links  von 
der  Sonne.     Dieses  Ergebnis  steht  im  Gegensatze  zu  den  früheren  Voraussetzungen. 


1)  Cornelius,  Meteorologie.  Halle  1863.  S.  191.  Berger.  Über  das  Gesetz  der  täglichen 
Drehung  des  Windes.  Jahresbericht  des  phys.  Vereins  zu  Frankfurt  a.  M.  1866/67.  S.  89,  und 
Zeitschrift  für  Met.  B.  V.  1870.  S.  481.  Dove,  Gesetz  der  Stürme,  4.  Aufl.  Berlin  1873. 
S.  355  etc. 
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Die  tägliche  Periode  der  Windrichtung. 


Die  Tendenz  zu  einer  Drehung  der  Windfahne  mit  der  Sonne  scheint  überall 
auf  den  Landflächen  vorhanden  zu  sein. 

Nach  Fournet  haben  diese  Winde,  die  der  Sonne  folgen,  im  Departement  de 
la  Drome  den  Namen  Solaures,  vents  du  soleil,  solis  aura,  erhalten.  (Ch.  Grad:  Climat 
de  l'Alsace.  pag.  72.)  In  der  Volksmeinung  gilt  es  vielfach  als  ein  Zeichen  für 
die  Fortdauer  schöner  Witterung,  wenn  der  Wind  im  Laufe  des  Tages  mit  der  Sonne 
umgeht,  ein  Beweis  dafür,  dass  diese  Erscheinung  an  ruhigen  heiteren  Tagen  so 
regelmässig  auftritt,  dass  sie  auch  dem  Volke  sich  aufdrängt. 

Die  Berechnung  der  mittleren  Windrichtung  nach  Lambert  gestattet  eine  klare  Darstellung 
einer  täglichen  (oder  jährlichen)  Periode  auch  dort,  wo  sie  durch  eine  allgemein  yorherrachende 
Windrichtung  mehr  oder  weniger  verdeckt  wird,  so  dass  sie  in  den  Häufigkeitszahlen  direkt  nur 
undeutlich  zum  Vorschein  kommt. 

Deshalb  wollen  wir  (aus  obigen  Zahlen)  für  jede  Stunde  die  mittlere  Windrichtung  be- 
rechnen, resp.  die  Grösse  der  vier  Komponenten  N,  £,  S  und  Wund  ebenso  deren  Grösse  im 
Tagesmittel.  Ziehen  wir  dann  den  Betrag  der  N-Eomponente  um  3**,  6**,  9*^  etc.  von  deren 
Tagesmittel  ab,  so  erhalten  wir  den  Einfluss,  welchen  die  betreffenden  Tagesstunden  auf  die  Grösse 
der  N-Eomponente  hat;  auf  gleiche  Weise  wird  der  Einfluss  auf  die  E-,  S-  und  W-Eomponente 
erhalten*).  Indem  wir  ferner  aus  diesen  Differenzen,  welche  den  Einfluss  der  Tagesstunde  auf 
die  Windrichtung  darstellen,  die  mittlere  Windrichtung  ableiten,  erfahren  wir,  welche  Wind- 
richtung (und  -Stärke)  diese  Tagesstunde  hervorgerufen  haben  würde,  wenn  es  keinen  von  allge- 
meineren Ursachen  abhängigen  Wind  gegeben  hätte.  Auf  diese  Weise  sind  die  folgenden  Zahlen 
entstanden. 


Tägliche  Periode  der  Windrichtung  zu  Madrid. 


Stunde 


Mittn. 


Mittg. 


I 


I  Mittelw. 


Abweichungen  vom  Tagesmittel. 


Nord-Eompon. 
Ost-  , 

Süd- 
West- 

N— S 
E— W 

Mittlere  Richtung 
Eesultante 


4.0 
—0.4 
—4.0 

1.5 

6.8 
3.2 

—  4.6 

—  3.7 

8.7 
7.0 

—  8.8*1 

—  7.3 

4.8  1 
10.8 

—  7.2 

—  9.5» 

8.0 
—1.9 

11.4 
6.9 

17.5 
14.3 

12.0 
19.8 

NI30W 
8.2 

N310E 
13.3 

N890E 
22.6 

N590E 
23.1 

—  4.9 
5.4 
4.8 

—  5.6 

—  9.7 
11.0 

E41«S 

14.7 


— ii.r 

—  6.2 

ia4 

4.5 

—24.5 
—10.7 

S240W 
26.7 


—  7.8  I  —  0.5 


-12.0* 

8.0 

11.4 

—15.8 
—23.4 

S56ÖW 
28.2 


7.3 
-1.6  I 

8.7 

1.1 
—16.0 

W40N 
16.0 


29.8 
31.9 
25.1 
29.5 

4.7 
2.4 

N25<>E 
43.7 


Eichtung  von  N  über  E  gezählt  (Azimuth). 
Winkel-Grade       |     347      |       31      1       39      |       59      |     131      |     204      |     236      |     274      |     27<> 

Bei  Nacht  dreht  sich  die  Windfahne  kaum  (unter  einem  täglichen  Impuls),  dagegen  rasch 
von  9''  morgens  an. 

Die  nachstehende  Fig.  1 7  stellt  diese  tägliche  Drehung  der  Windrichtung,  befreit 
von  der  vorherrschenden  Windrichtung,  durch  ein  Vektor-Diagramm  dar. 

In  gleicher  Weise  stellt  die  Fig.  18  die  tägliche  Drehung  der  Windfahne  im  Sommer  auf 
dem  Eiffelturm  (300  m  über  dem  Boden)  dar  und  ist  deshalb  von  ganz  besonderem  Interesse.  Die 
Drehung  stimmt  vollkommen  mit  der  täglichen  Periode  zu  Madrid  überein.  Der  Wind  dreht 
sich  wie  der  Zeiger  einer  Uhr  oder  mit  der  Sonne. 

Auch  auf  dem  Blue  Hill  bei  Boston  dreht  sich  der  Wind  mit  der  Sonne  von 
links  nach  rechts  im  Laufe  des  Tages.  Wie  es  scheint,  ist  dies  selbst  auf  Franz 
Josefsland  noch  der  Fall  (Met.  Z.    1904.    S.  141). 


1)  Man  kann  kürzer  auch  die  Abweichungen  der  Stundennüttel  von  Tagesmittel  bilden  und 
aus  diesen  Abweichungen  die  mittlere  Windrichtung  für  jede  Stunde  rechnen. 
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Auf  der  südlichen  Hemisphäre  erfolgt  die  Drehung  von  rechts  nach  links,  also 
auch  mit  der  Sonne,  wie  dies  namentlich  Sutton  für  Kimherley  (Südafrika)  sehr 
schön  nachgewiesen  hat  (Met.  Z.    1901.   S.  531). 

Die  tägliche  Drehung  des  Windes  auf  Berggipfeln.  Die  Anemo- 
meteraufzeichnungen auf  den  Berggipfeln  ergehen  das  gleiche  Resultat.  Der  Wind 
dreht  sich  wie  unten  tagüber  von  E  über  S  nach  W  und  Nord.  Berechnet  man* 
wie  dies  vorhin  für  Ma- 
drid geschehen,  die  Ab- 
weichungen der  Grösse 
derWindkomponenten  zu 
den  einzelnen  Tagesstun- 
den von  dem  Tagesmittel, 
eliminiert  also  die  vor- 
herrschende Windrich- 
tung und  berechnet  da- 
raus die  für  jede  Stunde 
resultierenden  Winde,  so 
erhält  man  aus  den  Regi- 
strierungen auf  d.  Sonn- 
blick, Säntis,  Obir,  Pikes 
Peak  mit  erstaunlicher 
Übereinstimmungfolgen, 
den  täglichen  Gang  der 
Windrichtung  u.  Stärke: 

Tägliche  Winddrehung  auf  Berggipfeln  von  2 — 4  km  Uöhe. 
Mittn.  2  4       6         8         10      Mittg.       2         4  6 

Azimuth  des  Windes  von  N  über  £  nach  S. 
294  295        325       2        54       124       153     172      205        318      336      326 

WNW    WNW    NW      N      NE     8E      SSE      S      SSW     NW    NNW    NW 

Resultierender  Windweg  in  60  Stunden  in  Kilometern. 
108         105        97*     100     124      155       168     147      107         74       69*        87 


8 


10 


Aximuth 
Bichtung 

Km 


Die  Konstruktion  dieser  Zahl 
en  ergiebt  eine  Figur  (Vector-Di- 
agramm)  ganz  analog  jener  für 
Madrid,  so  dass  eine  Wiederholung 
derselben  überflüssig  erscheint  (näh- 
eres 8.  Met.  Z.  1903.  S.  433  etc. 
Dann  S.  559  etc.). 

Sehr  bemerkenswert  ist,  nament- 
lich in  Bezug  auf  die  doppelte  tägliche 
Barometerschwankung,  dass  die  Wind- 
komponenten auf  den  Berggipfeln 
eine  sehr  hervortretende  doppelte  täg- 
liche Periode  haben,  wofür  die  folgen- 
den Zahlen  angeführt  werden  mögen 
(Hann,  Met.  Z.  1903.     S.  501). 


Fig.  18. 


Tägliche  Drehung  der  Windrichtung  auf  den 
Eiffelturm*)  nach  Angot. 


1)  M  O  ist  die  mittlere  Windrichtung  selbst   (WNW  rund).     Der  Wind  A  O  zu  einer  belie- 
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Mittn.      2  4  6  8  10       Mittg.  2  4  6  8  10 

Mittlere  Windwege  in  Abweichungen  vom  Mittel. 
Südkomp.  5      —8     —73    —110*     —57         69  163        155         51     —58    —90*     —44 

Westkomp.         64       81         51     —  17      —79     -95*      —61       -  12        16        14         10*        28 

Pie  Division  dieser  Zahlen  durch  60  giebt  die  mittleren  stündlichen  Windwege.  Über  die 
Beziehungen  dieses  Ganges  zur  Theorie  der  täglichen  Barometerejch wankung  sehe  man  W.  Trabert 
(Met.  Z.    1903.   S.  544). 

Aber  nicht  bloss  die  Anemometer  auf  den  Berggipfeln,  auch  die  Beobachtungen 
des  Wolkenzuges  sprechen  dafür,  dass  in  den  höheren  Schichten  der  Atmosphäre  die 
Luftströmungen  die  Tendenz  haben,  sich  mit  der  Sonne  tagsüber  zu  drehen,  im 
allgemeinen  von  dem  Orte  her  zu  wehen,  wo  die  Sonne  steht. 

Richter  in  Glatz  hat  aus  den  Beobachtuugen  des  Wolkenzuges  das  Besultat  erhalten 
dass  im  Sommer  sehr  entschieden  der  Zug  der  unteren  Wolken  sich  tagsüber  von  N  über  E, 
und  S  nach  SW  und  W  dreht.  Dieser  Gang  reicht  zum  Teil  bis  in  die  oberen  Wolkenschichten 
hinauf.  Neuerlich  hat  Hegyfoky  die  tägliche  Drehung  der  Windrichtung  sehr  eingehend  be- 
handelt.    (Das  Wetter.     1904.     S.  193.) 

Noch  bestimmter  haben  dies  die  wichtigen  Wolkenbeobachtungen  auf  dem  Blue  Hill-Obser- 
vatorium ergeben,  nach  der  Bearbeitung  derselben  durch  Helm  Clayton.  Vom  Niveau  der  Cu- 
muluswolken (ca.  1600  m)  bis  zu  dem  der  Cirrus wölken  (8900  m)  hat  das  Maximum  der  Frequenz 
des  Wolkenzuges  folgende  tägliche  Periode: 

Eintritt  des  Maximums  der  Häufigkeit  des  Wolkenzuges  von  iVs  bis  8  7«  km  Höhe. 
Richtung  aus  N  NE  E  SE  S  SW  W  NW 

Zeit  des  Maximums      llhp         2ha         5ha         8ha         11ha         2hp         5hp         Shp 

Auch  das  Maximum  der  Geschwindigkeiten  tritt  nahe  zu  den  gleichen  Zeiten  ein. 

Eine  vollständige  Erklärung  dieser  Erscheinung  in  ihrer  Totalität  ist  noch 
ausständig.  Die  auf  den  Berggipfeln  beohachtete  Drehung  könnte  in  folgendem  ihre 
Erklärung  finden.  Vormittags  sind  die  östlichen  Meridiane  stärker  erwärmt,  der 
Luftdruck  in  der  Höhe  steigt  deshalb  dort  und  es  entsteht  dadurch  (in  der 
Höhe)  ein  Druckgefälle  für  Ostwinde.  Umgekehrt  verhält  es  sich  am  Nachmittage. 
Die  Ostwinde  werden  durch  die  Erdrotation  nach  rechts  abgelenkt  und  gehen  des- 
halb über  Süd  in  die  Westwinde  des  Nachmittags  über.  Es  bleibt  aber  noch 
fraglich,  ob  das  über  90  Längengrade  (6 — 7000  km)  verteilte  äusserst  geringe  Druck- 
gefälle,  (selbst  an  der  Erdoberfläche  kann  die  Temperaturdifferenz  bloss  zu  »/&<> 
auf  100  km  veranschlagt  werden),  zu  Entstehung  solcher  Winde  hinreicht.  Aber 
damit  wäre  die  Winddrehung  unten  noch  nicht  erklärt,  sie  müsste  dann  die  entgegen- 
gesetzte sein,  der  Annahme  von  Dove  (Vormittags  Westwinde)  entsprechen. 

Die  Sprungsche  Regel  der  täglichen  Drehung  der  Windfahne. 
Sprung  hat  aus  der  Koppen  sehen  Theorie  der  täglichen  Periode  der  Windstärke 
eine  interessante  Konsequenz  abgeleitet  und  auch  gezeigt,  dass  dieselbe  sich  aus  den 
Aufzeichnungen  der  Windrichtungen  als  thatsächlich  vorhanden  nachweisen  lässt. 

Es  muss  als  bekannt  vorausgesetzt  werden,  dass  die  tägliche  Rotation  der  Erde  den  be* 
wegten  Körpern  an  ihrer  Oberfläche  die  Tendenz  giebti  nach  rechts  auf  der  nördlichen  Halbkugel 
(nach  links  auf  der  südlichen)  von  ihrer  durch  beliebige  Kräfte  vorgeschriebenen  Bahn  abzu- 
weichen. Diese  Tendenz  zu  einer  Abweichung  nach  rechts  (im  Sinne  der  Bewegungsrichtung) 
wächst  mit  (dem  Sinus)  der  geogiaphischen  Breite  und  mit  der  Geschwindigkeit.  Infolge 
dieser  Ablenkung  der  Luftströmungen  durch  die  Erdrotation  von  ihren  immittelbaren  Zielpunkten 


bigen  Tageszeit  ist,  wie  man  sieht,  die  Kesultierende  der  mittleren  Windrichtung  MO  und  der 
Komponente  MA,  welche  zu  dieser  Tageszeit  sich  geltend  macht.  Angot  in  Annales  du  Bureau 
Central.  Memoires  de  1897.  B.  171  etc.  Comptes  rendus.  T.  CXXIV.  pag.  1020.  Sprung, 
Met.  Z.     B.  XXIX.     1894.     S.  259. 
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wird  (nördlich  vom  Äquator)  ein  Ostwind  mehr  und  mehr  zu  einem  SE-Wind,  ein  S-Wind  zu 
einem  SW-Wind,  ein  W-Wind  zu  einem  NW- Wind.  Nun  erfahren  aber  die  stärker  bewegten 
höheren  Luftschichten  eine  grössere  Ablenkung  nach  rechts,  als  die  durch  Reibung  retardierten 
an  der  Erdoberfläche.  Der  obere  lebhaftere  Ostwind  kommt  scheinbar  mehr  aus  Süden  als  der 
untere  durch  die  Reibung  an  der  Erdoberfläche  zurückgehaltene ;  der  obere  Südwind  kommt  mehr 
aus  SW  usw.  Kurz,  die  oberen  Winde  kommen  für  den  Beobachter  (der  das  Gesicht  dem 
Winde  zukehrt)  aus  einer  mehr  nach  rechts  gelegenen  Richtung,  sie  weichen  nach  rechts  ab 
yon  dem  Unterwinde.  Die  Beobachtungen  des  Wolkenzuges  geben  dies  auch  unzweifelhaft  zu  er- 
kennen, worauf  wir  später  eingehender  zurückkommen  werden. 

Welche  Konsequenzen  wird  ein  bei  Tage  eingeleiteter  Luftaustausch  zwischen 
den  oberen  und  unteren  Schichten  infolge  dieses  allgemeinen  Gesetzes  haben?  Der 
obere,  für  den  Beobachter  aus  einem  mehr  nach  rechts  liegenden  Punkte  des  Hori- 
zontes kommende  Wind,  wird  die  untere  Luftströmung,  mit  der  er  sich  mischt,  etwas 
nach  rechts  drehen,  die  Zunahme  der  Windstärke  am  Vormittage  wird  demnach 
auch  eine  gewisse  Drehung  der  Windfahne  nach  rechts  zur  Folge  haben.  Am  Abende, 
wenn  der  Eingriff  der  oberen  Luftschichten  nachlässt  und  erstirbt  und  damit  auch 
die  Windstärke  wieder  abnimmt,  wird  sich  die  Windfahne  wieder  zurückdrehen,  also 
nach  links. 

In  den  höhen  Schichten  (so  weit  die  Luftmischung  hinaufreicht),  wo  umgekehrt 
die  Windstärke  bei  Tage  eine  Verringerung  erfährt,  wird  diese  Einwirkung  des  ver- 
tikalen Luftaustausches  auf  die  Windrichtung  die  umgekehrte  sein,  der  Wind  wird 
bei  Tage  sich  etwas  nach  links,  also  nach  E,  abends  nach  West  drehen. 

Sprung  fasst  diese  von  der  Theorie  verlangte  tägliche  Drehung  der  Wind- 
fahne in  folgenden  Sätzen  zusammen. 

Auf  der  nördlichen  Hemisphäre  hat  auf  dem  flachen  Lande  oder  auch  auf  Hochebenen 
der  Wind  die  Tendenz  des  Vormittags  mit  dem  Uhrzeiger  (also  nach  rechts),  nachmittags  gegen 
denselben  umzugehen.  Auf  Berggipfeln  (d.  i.  nur  bis  zu  jenen  Höhen,  bis  zu  welchen  der  yer- 
tikale  tägliche  Luftaustausch  hinaufreicht,  müssen  wir  beisetzen)  vollzieht  sich  eine  ähnliche  os- 
zillatorische Bewegung  der  Windrichtung,  aber  im  entgegengesetzten  Sinne,  yormittags  gegen  den 
Uhrzeiger,  nachmittags  mit  demselben. 

Auf  der  südlichen  Hemisphäre  ist  die  Biohtung  der  Winddrehung  die  entgegengesetzte. 
Am  Äquator  werden  die  Windrichtungen  durch  den  vertikalen  Luftaustausch  nicht  be- 
einfluBst    Auch  auf  dem  Meere  verschwindet  mit  der  täglichen  Periode  der  Windstärke  auch  die- 
jenige der  Windrichtung. 

Sprung  hat  für  diese  Sätze  zahlreiche  empirische  Belege  beigebracht.') 
n.  Die  jährliche  Periode  der  Windrichtung  kann   an  dieser  Stelle  nicht 
behandelt  werden.     Soweit  dieselbe  nicht  ganz   in  die  Elimatologie  gehört,  wird  sie 
bei  den  allgemeinen  Bewegungen  der  Atmosphäre  zur  Erörterung  kommen. 


Drittes  Kapitel. 

Einleitung  in  die  Lehre  yon  den  Luftströmungen  (dynamisehe 

Meteorologie). 
I.  Die  Entstehung  der  Luftströmungen  im  allgemeinen. 

Die  erste  Ursache  fast  aller  Lufthewegungen  sind  Temperaturunterschiede 
zwischen  mehr  oder  minder    benachbarten  Luftmassen.     Würde   die  Erdatmosphäre 

1)  Sprung,  Lehrbuch  der  Meteorologie.  1885.  S.  345.  Den  scheinbaren  Widerspruch 
mit  den  vorhin  von  mir  nachgewiesenen  Ergebnissen  glaube  ich  in  der  Met.  Z.  1903,  S.  433 
namentlich  S.  443  erklärt  zu  haben. 
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in  ihrer  ganzen  Masse  oder  doch  in  allen  horizontalen  Schichten  gleiche  Temperatur 
haben,  so  zwar,  dass  die  wärmere  Schicht  immer  die  höhere  wäre,  so  würden  keine 
Bewegungen  in  derselben  entstehen.  Eine  leichtere  Ölschicht  schwimmt  auf  dem 
Wasser  und  giebt  dabei  keinen  Anlass  zu  Bewegungserscheinungen.  Ganz  anders, 
wenn  sie  zu  einer  unteren  Schicht  wird. 

Würde  die  Erdatmosphäre  durch  die  Sonnenstrahlung  von  oben  in  der  Weise 
erwärmt,  dass  die  oberen  Schichten  die  meiste  Wärme  absorbieren  würden,  so  dass 
die  Temperatur  in  derselben  von  oben  nach  unten  abnehmen  würde,  ohne  dass  Tem- 
peraturdifferenzen in  horizontaler  Richtung  entstünden,  so  würde  auch  die  Erwär- 
mung der  Atmosphäre  keine  Gleichgewichtsstörungen  hervorrufen.  ^)  Wenn  eine 
Wassermasse  von  oben  erwärmt,  oder  von  der  untersten  Schicht  aus  abgekühlt  wird, 
so  ruft  dies  auch  unter  der  Wirkung  der  Schwerkraft  bekanntlich  keine  Strömungen 
in  derselben  hervor.  Ein  dem  letzteren  analoger  Fall  tritt  in  der  Atmosphäre  in 
der  That  ein,  wenn  ihre  untersten  Schichten  über  einer  völlig  horizontalen  Ebene 
durch  nächtliche  Wärmeausstrahlung  vom  Boden  aus  erkalten.  Eine  solche  Tempe- 
raturänderung ruft  keine  Störungen  in  der  Atmosphäre  hervor.  Wenn  die  Erwärmung 
von  oben  oder  die  Erkaltung  von  unten  sich  durch  Wärmeleitung  auf  die  nächsten 
Schichten  überträgt,  so  entstehen  dadurch  doch  keine  horizontalen  Temperaturdiffe- 
renzen und  ein  Antrieb  zur  Bewegung  bleibt  aus. 

Ein  solcher  stellt  sich  aber  ein,  wenn  die  Erwärmung  von  unten  erfolgt.  Das 
ist  nun  gerade  der  Vorgang  bei  der  Erwärmung  der  Erdatmosphäre  durch  die 
Sonnenstrahlung,  welche  hauptsächlich  durch  Vermittlung  der  erwärmten  Erdober- 
fläche erfolgt.  Die  untersten  Luftschichten  werden  dabei  am  stärksten  erwärmt,  und 
die  Temperatur  nimmt  nach  oben  ab. 

Der  Vorgang  bei  dieser  Art  der  Erwärmung  ist  S.  60  näher  beschrieben 
worden. 

Die  ganze  Luftmasse  wird  dabei  allmählich  durch  die  Wärme  ausgedehnt,  und 
was  für  uns  jetzt  die  wichtigste]  Folge!  davon  ist,  der  Luftdruck  in  in  der 
Höhe  steigt  dabei  über  dem  erwärmten  Lande. 

2.  Einfluss  der  Erwärmung  einer  Erdstelle  über  jene  ihrer  Um- 
gebung auf  den  Luftdruck  in  der  Höhe.  Die  Ausdehnung  der  Luftschichten 
durch  die  Wärme  hat  zur  Folge,  dass  über  jeder  bestimmten  Höhenschicht  jetzt  mehr 
Luft  ist,  als  früher;  die  drückende  Luftsäule,  das  „Luftgewicht"  über  dieser  Schichte 
nimmt  zu,  während  unten  an  der  Erdoberfläche  der  Luftdruck  unverändert  bleibt. 
Um  wie  viel  die  drückende  Luftsäule  an  Höhe  zunimmt  für  einen  gegebenen  Abstand 
von  der  Erdoberfläche,  ist  höchst  einfach  zu  berechnen.  Bezeichnet  h  diesen  Ab- 
stand, dt  die  Temperaturzunahme,  a  den  Ausdehnungskoeffizienten  der  Luft,  so  ist 
ohdt  dieser  Höhenzuwachs  der  drückenden  Luftsäule.  Für  den  gleichen  Temperatur- 
zuwachs wächst  also  die  Zunahme  der  drückenden  Luftsäule  direkt  mit  der  Höhe. 
Deshalb  sehen  wir  in  Gebirgsländern  das  Barometer  vom  Winter  zum  Sommer  um 
somehr  steigen,  je  grösser  die  Seehöhe  ist,  wofür  S.  150  Beispiele  gegeben  worden 
sind. 


1)  Wegen  der  ungleichen  Dauer  und  Intensität  der  Sonnenstrahlung  unter  yerschiedenen 
Breiten  fände  in  Wirklichkeit  eine  gleiohmässige  Erwärmung  von  oben  auch  unter  obiger  Annahme 
nicht  statt. 


IV.  Buch.     m.  Kapitel.  303 


Um  wieviel  das  Barometer  in  einer  gegebenen  Höhe  steigt  bei  einem  be- 
stimmten Temperaturzuwachs  der  unterhalb  liegenden  Luftschicht,  Hesse 
sich  aus  der  Zunahme  der  drückenden  Luftsäule,  also  direkt  aus  ahdt  berechnen, 
wenn  man  auf  die  Dichte  der  Luft  in  der  Höhe  h  Rücksicht  nimmt.  Aber  dies  ist 
umständlich.  Bequemer  und  genauer  erhält  man  diese  Zunahme  aus  folgender  Grlei- 
chung,  die  später  begründet  wird.  Ist  b  der  Barometerstand  in  der  Höhe  h  (in  Kilo- 
meter), dt  wie  früher  die  Temperaturzunahme  in  der  Luftschicht  h,  so  ist  zunächst 
hinlänglich  genau  die 

bh 
Luftdruckzunahme  db  =  ^t^t  dt. 

Z.  B.  für  den  Sonnblick,  wo  b  =  520,  h  =  3.1,  beträgt  sie  für  jeden  Grad 
Temperaturzunahme  0.74  mm.  Für  h  sollte  man  eigentlich  die  relative  Höhe 
über  dem  Niveau  der  umgebenden  Niederungen,  also  die  Dicke  der  Luftschicht 
die  sich  ausdehnt,  einsetzen,  für  den  Sonnblick  also  etwa  2.6  km,  wodurch  dann 
db  —  0.62  dt  wird. 

Die  Wirkung  einer  Temperaturänderung  von  1  ^  C.  in  der  unterliegenden  Luft- 
schicht von  der  Mächtigkeit  h  auf  die  Luftdruckänderung  db  stellt  folgendes  kleine 
Täfelchen  übersichtlich  dar. 

h  in  Meter  1000        2000        3000        4000        5000        6000 

b  >)  in  MiUimeter  671  590  517  452  407  359. 

dbfürdt^löC.      0.31  0.54         0.71  0.83         0.93         0.99 

Das  ist  das  Mass  für  die  Luftdruckänderung  in  einer  bestimmten  Höhe,  wenn 
die  Temperatur  in  der  unterliegenden  Luftschicht  sich  ändert.  Bei  Abnahme  der 
Temperatur  sinkt  natürlich  oben  der  Luftdruck  in  diesem  Masse. 

3.  Die  Flächen  gleichen  Luftdruckes  und  deren  Hebung  und  Sen- 
kung durch  Temperaturänderungen  in  der  Atmosphäre.  So  lange  die 
Temperatur  tiberall  gleichmässig  mit  der  Höhe  abnimmt,  so  dass  kein  Temperatur- 
unterschied in  horizontaler  Richtung  besteht  oder  die  mittlere  Temperatur  der 
Schichten  von  gleicher  Mächtigkeit  (von  unten  her)  dieselbe  ist,  wird  in  gleichen 
Abständen  von  der  Erdoberfläche  auch  gleicher  Luftdruck  herrschen.  Die  Flächen 
gleichen  Luftdruckes  verlaufen  dann  parallel  mit  der  Erdoberfläche  2)  und  die 
Eichtung  der  Schwerkraft  steht  überall  senkrecht  auf  denselben.  Wir  haben  also 
hier  denselben  Zustand  wie  an  der  freien  Oberfläche  einer  Flüssigkeit,  es  ist  dann 
keine  Veranlassung  zu  einer  Bewegung  vorhanden.  Eine  wichtige  Bedingung  des 
Gleichgewichtszustandes  in  der  Atmosphäre  besteht  demnach  darin,  dass  die  Rich- 
tung der  (scheinbaren)  e)  Schwerkraft  überall  senkrecht  steht  auf  den  Flächen  gleichen 
Druckes. 

Eine  ungleiche  Erwärmung  der  Atmosphäre  an  verschiedenen  Orten  stört  jedoch 
sogleich  diesen  Zustand.  Dort,  wo  die  Temperatur  steigt,  heben  sich  die  Flächen 
gleichen  Druckes,  wo  sie  sinkt,  senken  sie  sich  gegen  die  Erdoberfläche. 

Numerisch  wird  der  Einfluss  einer  Temperaturänderung  auf  die  Hebung  oder 
Senkung  der  Flächen  gleichen  Druckes   durch  das  Produkt  aus  der  Höhe  der  Luft- 


1)  Bei  0®  mittlerer  Lufttemperatur. 

2)  Soweit  man  tod  der  Änderung  der  Schwere  mit  der  geographischen  Breite  absieht,  was 
hier  jedenfalls  sulftssig  ist. 

3)  Resultierende  der  Richtung  der  Massenanziehung  der  Erde  und  der  Centrifugalkraft. 
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Säule,  der  Temperaturdifferenz  und  dem  Ausdehnungskoeffizienten  der  Luft,  o,  somit 
durch  das  Produkt  ahdt  ausgedrückt.  Eine  Temperaturänderung  um  1  »  C.  bewirkt 
demnach  folgende  Änderungen  der  Höhenlage  der  Flächen  gleichen  Druckes  in  der 
Hohe  h  (h  vertikale  Mächtigkeit  der  Luftschicht): 

h  in  Meter  1000         2000         3000         4000         5000         6000 

dh  in  Meter  3.7  7.3  11.0  14.6  18.3  22.0 

Ändert  sich  die  mittlere  Temperatur  einer  Luftschicht  von  3000  m  Mächtigkeit 
um  1^  gegen  die  ihrer  Umgebung  bis  auf  etwa  10  km  Abstand,  so  bekommt  die 
Fläche  gleichen  Druckes  in  3  km  Höhe  ein  Gefälle  von  1 1  m  auf  1 0  km  Entfernung, 
also  etwas  weniger  als  0.1  Proz.  Dieses  GrefäUe  ist  vom  Zentrum  der  Erwärmung 
nach  aussen  gerichtet. 

Ein  solches  Gefälle  ist  aber  mit  dem  Gleichgewichtszustand  der  Atmosphäre 
nicht  mehr  verträglich,  denn  die  Schwerkraft  bekommt  jetzt  eine  wirksame  Kom- 
ponente, deren  Richtung  mit  der  Neigung  der  Fläche  gleichen  Druckes  zusiunmen- 
fällt,  und  welcher  keine  entsprechende  Kraft  (von  der  Reibung  ist  dabei  abgesehen) 
entgegen  wirkt.  Die  Luftteilchen  setzen  sich  daher  längs  der  Fläche  gleichen 
Druckes,  deren  Neigung  folgend,  in  Bewegung,  gerade  so  wie  ein  Körper  auf  einer 
schiefen  Ebene  abwärt«  gleitet.  Die  Luft  fliesst  also  in  der  Höhe  von  dem  Orte, 
wo  ein  Wärmeüberschuss  eingetreten  ist,  gegen  die  kUhlere  Umgebung  ab.  Das  ist 
die  erste  Wirkung  eines  Temperaturunterschiedes  zwischen  benachbarten 
Teilen  der  Atmosphäre. 

Wir  sagen  benachbarten  Teilen  der  Atmosphäre.  Denn  liegen  die  ungleich  temperierteD 
Teile  der  Atmosphäre  sehr  weit  auseinander  und  ist  der  Zustand  des  Wärmeunterschiedes  nur 
ein  vorübergehender,  so  kann  das  Gefälle  der  Schichten  gleichen  Druckes  in  der  Höhe  ein  so  ge- 
ringes sein,  dass  Trägheit  und  Reibung  die  Entstehung  einer  entsprechenden  Bewegung  yerhindem 
können.  Das  ist  e.  B.  der  Fall  zwischen  der  Tag-  und  Nachtseite  der  Erde.  Die  erwilrmten  Me- 
ridiane stehen  so  weit  von  den  kälteren  ab,  dass  das  Luftdruckgefälle  in  der  Höhe  ausserordent- 
lich klein  ist,  und  da  der  Temperaturüberschuss  nur  kurze  Zeit  währt  und  sich  rasch  auf  den 
nächsten  Meridian  überträgt,  gegen  welchen  die  Bewegung  gerichtet  ist,  so  kommt  es  zu  keinen 
die  Erde  in  der  Höhe  umkreisenden  Ostwinden.  Anders  verhält  es  sich  mit  den  Unterschieden 
der  Erwärmung  der  Erdatmosphäre  am  Äquator  und  an  den  Polen.  Abgesehen  davon,  dass  die 
Temperaturunterschiede  hier  viel  grösser  sind,  sind  sie  auch  konstant,  und  sie  müssen  deshalb,  wie 
wir  sogleich  erkennen,  ohne  auf  den  Gegenstand  jetzt  schon  weiter  einzugehen,  in  der  Höhe  ein 
Abfliessen  der  Luft  vom  Äquator  gegen  die  beiden  Pole  hin  zur  nächsten  Folge  haben. 

4.  Weitere  Folgerungen  aus  der  Hebung  der  Flächen  gleichen 
Druckes  an  den  Orten  eines  Wärmeüberschusses  in  der  Atmosphäre 
Entstehung  von  Luftdruckdifferenzen  an  der  Erdoberfläche.  Indem  die 
Luft  in  der  Höhe  über  dem  erwärmten  Orte,  der  Neigung  der  Flächen  gleichen 
Druckes  nach  aussen  folgend,  abfliesst,  sinkt  an  diesem  Orte  allmählich  auch  der 
Luftdruck,  weil  die  auf  das  Barometer  drückende  Luftmasse,  das  „Luftgewicht**  sich 
verringert  hat.  Die  Erwärmung  allein  kann  eine  solche  Wirkung  nicht  haben,  so 
lange  die  Masse  der  drückenden  Luftschicht  unvermindert  bleibt. 

In  der  Umgebung  des  erwärmten  Ortes,  wohin  die  Luft  in  der  Höhe  ab- 
fliesst,  steigt  dagegen  der  Luftdruck,  weil  dort  eine  Anhäufung  von  Luft^  eine 
Vermehrung  der  drückenden  Luftmasse  eintritt.  So  bilden  sich  als  eine  Konsequenz 
der  Hebung  der  Flächen  gleichen  Druckes  in  der  Höhe  durch  die  Wärme  in  der 
Folge  auch  Luftdruckunterschiede  an  der  Erdoberfläche  aus;  das  Barometer  sinkt  unten 
an  dem  Orte  des  Wärmeüberschusses,  es  steigt  in  dessen  Umgebung.  Das  hat  zur  wei- 
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teren  natürlichen  Folge,  dass  auch  an  der  Erdoberfläche  das  Gleichgewicht  gestört 
wird,  und  die  Luft  von  dem  Orte  höheren  Druckes  gegen  jenen  niedrigeren  Druckes 
hinströmt,  also  Luftströmungen  von  den  kälteren  gegen  die  wärmeren  Teile  der  Erd- 
oberfläche eintreten. 

In  den  geschilderten  Vorgängen  müssen  wir  die  Hauptursache  der  Entstehung 
aller  Luftströmungen  erkennen.  Temperaturunterschiede  sind  ihre  erste  Veranlassung, 
eine  Störung  des  Gleichgewichtes  in  den  höheren  Schichten  der  Atmosphäre  die  nächste 
Folge,  die  Störung  des  Gleichgewichtes  auch  in  den  unteren  Schichten  am  Erdboden 
ist  dann  der  zweite  Akt  des  atmosphärischen  Vorganges. 

Ein  allgemeines  Aufsteigen  der  erhitzten  Luft  als  primärer  Vorgang  kann  nur 
über  einer  Feuersbrunst  oder  über  einem  Vulkanherd  stattfinden,  also  lokal,  nicht 
aber  über  grösseren  Teilen  der  Erdoberfläche,  die  von  der  Sonne  ziemlich  gleich- 
massig  erwärmt  werden. 

II.  Vertikale  und  horizontale  Luflzirkulatlon  In  den  relativ  warmen  und  kalten 
Gebieten  und  deren  Umgebung.    Konvektloneströmungen. 

Dauert  die  Erwärmung  der  Atmosphäre  über  einem  Teile  der  Erdoberfläche 
genügend  lange  an,  so  dass  sich  ein  stationärer  Bewegungszustand  ausbilden  kann» 
so  nehmen  die  durch  die  Gleichgewichtsstörung  erzeugten  Luftströmungen  eine  Form 
an,  wie  sie  die  nachstehenden  2  Figuren  (19  u.  20)  veranschaulichen. 

L  Stadium.  Beginn 
der  Störung.   Die  punk-  ^'«'  ^^' 

tierten  Horizontalen  a, 
a',  b,  b'  etc.  geben  die 
Lage  der  noch  ungestör- 
ten Flächen  gleichen 
Druckes  an,  die  ausge- 
zogenen Linien  die  ge- 
hobenen,  gestörten  ^ 

Druckflächen.  Die  Pfeile       ^  ^^""^ — ^ HÜ ^, 

geben  die  Richtung  der 

Luftströmungen  an,  wel-      ^  ^^^^M^^;AA^^  ^' 

che  durch  die  Neigung      j:J^;^^)^i^  tunaracksuM^    ^  ^  ^  zuttaruA^lift 

der     Flächen      gleichen  ^    Beginn  der  Störung.     C.  Ort  der  höchsten  Erwärmung. 

Druckes  nach  auswärts 

vom  Orte  der  grössten  Erwärmung  entstehen.  Lifolge  des  Abfliessens  der  Luft  über 
der  Gegend  mit  höherer  Temperatur  beginnt   daselbst  der  Luftdruck  zu  sinken. 

IL  Stadium.  Während  durch  das  Abfliessen  der  Luft  über  dem  Orte  der  Er- 
wärmung der  Luftdruck  daselbst  sinkt,  steigt  er  in  der  kälteren  Umgebung  infolge 
des  Zuflusses  der  Luft  und  der  dadurch  erfolgten  Vermehrung  der  auf  das  Barometer 
drückenden  Luftmasse.  Dadurch  bekommen  nun  die  Flächen  gleichen  Druckes  in  den 
unteren  Schichten  eine  Neigung  gegen  den  Ort  der  Erwärmung  hin  (Fig.  20, 
S.  306)  und  die  Luft  setzt  sich  deshalb  hier  und  am  Erdboden  selbst  gegen  den  Ort  C 
in  Bewegung.  Die  Neigung  der  Flächen  gleichen  Druckes  in  den  unteren  Schichten 
gegen  den  Ort  der  Erwärmung,  die  eine  Folge  des  nun  höheren  Druckes  in  dessen 
Umgebung   ist,    nimmt  aber    natürlich   mit   der  Höhe   ab,    da  der  Drucküberschuss 

Hann,  Metaorolofde.  20 
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nach  oben  immer  kleiner  wird.     In  einem   gewissen  Abstände   vom  Erdboden  giebt 
es  eine  Schichte  gleichen  Druckes  NN,  die  parallel  mit  demselben  oder  horizontal 


verläuft,   eine  neutrale  Schichte  ohne  Gefälle, 
von    dem   Orte   der  Erwärmung  gegen  dessen 

Fig  20. 


MaurerlfmA  NUienr^n^Bf  MShtrtrJDraih 

2.  Stationärer  Zustand.     N.  Die  neutrale  Schicht. 


Oberhalb  derselben  fliesst  die  Luft 
Umgebung  hin  ab,  unterhalb  der- 
selben fliesst  sie  diesem  Orte 
zu,  entsprechend  dem  ent- 
gegengesetzten Gefälle  der 
Flächen  gleichen  Druckes. 
DieLuftströmungen  streben 
beständig  dahin,  dieses  Ge- 
fälle zu  vermindern,  d.  i. 
die  Horizontalität  der  Flä- 
chen gleichen  Druckes  oben 
und  unten  wieder  herzu- 
stellen- Wenn  die  Ursache 
der  Störung  des  Gleichge- 
wichtes, die  Erwärmung  am 
Orte  C  nicht  fortdauert^  so 
wird  dies  auch  bald  erreicht 
und  die  Bewegungen  finden 
ein  Ende.  Wenn  aber  die  Er- 
wärmung fortdauert,  so  stellt 
sich  ein  stationärer  Bewegungszustand  ein,  in  Form  eines  horizontalen  und  vertikalwi 
Kreislaufes  der  Luftmassen  am  und  um  den  Ort  des  Temperaturüberschusses,  wie 
ihn  Fig.  20  darstellt. 

Über  einer  Erdstelle, 
welche  kälter  ist  als  die 
Umgebung,  kehren  sich  die 
Vorgänge  um  und  es  bildet 
sich  ein  Kreislauf  der  Luft 
im  umgekehrten  Sinne  aus. 

Der  Luftdruck  in  der 
Höhe  sinkt  und  die  Luft 
fliesst  diesem  Orte  in  der 
Höhe  zu,  weshalb  der  Ba- 
rometerstand an  der  Erd- 
oberfläche zunimmt  und  in 
den  unteren  Schichten  die 
Flächen  gleichen  Druckes 
ein  Gefälle  nach  aussen  be- 
kommen. Die  neutrale 
Schichte  zwischen  den  beiden  entgegengesetzt  gerichteten  Druckflächen  scheidet  das  Ge- 
biet der  oben  einfliessenden  von  jenem  der  unten  abfliessenden  Luftströmungen.  Die 
Fig.  21  stellt  diese  Luftzirkulation  dar,  welche  das  gerade  Gegenteil  von  jener  über 
und  in  der  Umgebung  eines  Wärmezentrums  ist.^ 

Da  die  Bewegungen  der  Luft  in  der  Höhe  sich  fast  ohne  Reibungshindemisse 


Fig.  21. 


Niederer  Pruch  Ihhrr  Druck  Ifie  derer  Druch 

Luftzirkulation  über  zu  kalten  Gebieten. 
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vollziehen,  die  unteren  in  der  Nähe  der  Erdoberfläche  dagegen  sogleich  durch  Rei- 
bung stark  verzögert  werden,  so  gehen  die  ersteren  den  letzteren  meist  eine  gute 
Weile  voraus,  das  Barometer  fällt  (oder  steigt)  an  der  Erdoberfläche,  ohne  dass  sich 
daselbst  auch  schon  die  entsprechenden  Luftbewegungen  einstellen.  Es  muss  erst  ein 
grösserer  Druckunterschied  entstehen,  bis  derselbe  die  Bewegungshindernisse  über- 
winden kann.    Nicht  so  in  den  höheren  Luftschichten. 

Die  vertikale  Mächtigkeit  der  in  Bewegung  gesetzten  Luftschichten  ist  sehr 
viel  geringer  als  die  horizontale  Erstreckung  derselben,  deshalb  ist  auch  die  Ge- 
schwindigkeit der  horizontalen  Zweige  eines  solchen  Kreislaufes  eine  viel  grössere, 
als  jene  des  vertikalen  Zweiges,  wie  die  Länge  der  Pfeile  in  der  Figur  dies  nur 
ganz  beiläufig  andeutet.  Die  horizontalen  Luftbewegungen  sind  Winde  im  gewöhn- 
lichen Sinne  des  Wortes,  die  herabsinkende  Bewegung  der  Luft  an  den  Stellen  A 
und  A^  sowie  die  aufsteigende  oberhalb  G  erfolgt  so  langsam,  dass  sie  nicht  ein 
„Wind  in  die  Höhe"  genannt  werden  kann.  An  dem  Orte  der  Erwärmung  „blähen" 
sich  die  Luftschichten  gleichsam  nur  auf  und  quellen  oben  über,  während  sie  in 
dessen  Umgebung  sich  langsam  senken.  Nur  in  jenen  Fällen,  die  später  in  Betracht 
kommen,  wo  aus  einem  solchen  Kreislauf  sich  ein  Wirbel  von  kleinerem  Durchmesser 
entwickelt,  kann  die  auf-  und  die  absteigende  Bewegung  der  Luft  sehr  lebhaft 
werden,  aber  auch  nur  auf  Kosten  einer  Schwächung  der  gegen  die  Achse  gerich- 
teten Zuflüsse. 

Nicht  bloss  die  unteren  Zuflüsse  zum  Orte  der  Erwärmung  sind  horizontale 
Winde,  auch  die  oben  abfliessenden  haben  eine  so  geringe  Neigung  gegen  den  Hori- 
zont, dass  sie  gleichfalls  als  horizontal  betrachtet  werden  können.  Die  Neigung  der 
Flächen  gleichen  Druckes  ist  (Wirbel  mit  kleinem  Durchmesser  ausgenommen)  stets 
äusserst  gering.  Wie  wir  auf  S.  304  gesehen  haben,  würde  selbst  die  Erwärmung 
einer  3000  m  mächtigen  Luftsäule  um  10<^  die  Flächen  gleichen  Druckes  in  der 
Höhe  von  3  km  nur  um  110m  heben.  Nehmen  wir  an,  dass  diese  Erwärmung  von 
einem  Zentrum  aus  auf  ca.  300  km  sich  allmählich  verliert,  also  in  diesem  Abstand 
die  Temperatur  ungestört  geblieben  ist  (d.  i.  etwa,  dass  die  Luft  über  Wien  um  10^ 
wärmer  ist  als  über  Krakau  oder  Laibach,  oder  über  Berlin  gegenüber  Prag),  so  ist 
die  Neigung  der  Flächen  gleichen  Druckes  ^  in  3  km  Höhe  doch  nur  l.l  Minuten, 
in  1  km  gar  nur  20  Sek. 

Die  Einführung  der  Flächen  gleichen  Druckes  in  die  Untersuchungen  über  die  Bewegungs- 
erscheinnngen  der  Atmosphäre  fördert  die  Klarheit  derselben  und  erleichtert  wesentlich  die  Auf- 
stellung der  einfachsten  mathematischen  Beziehungen  zwischen  Luftdruckdifferenzen  und  Wind- 
geschwindigkeiten. *) 


1)  tang  a  —  110  :  300000,  a  =  1,1  Minute. 

2)  Vor  25  Jahren  schon  habe  ich  diese  Betrachtungsweise  in  die  elementare  Darstellung 
der  atmosphärischen  Bewegungen  eingeführt.  (Zur  Lehre  von  den  allgemeinen  atmosphärischen  Strö- 
mungen. Zeitschrift  f.  Met.  B.  XIV.  1879.  S.  33,  und :  Zur  Theorie  der  Berg-  und  Thalwinde. 
Ebenda  8.446.)  Dafür  hat  auch  Teisssereno  de  Bort  in  seiner  Abhandlung  ,Sur  quelques 
propri^t^s  fl^mentaires  des  surfaces  d'<^gale  pression*  (Annales  du  Bureau  Central  M^t.  Memoires 
1882)  Zeugnis  gegeben.  Auch  die  folgenden  einfachen  Beziehimgen  zwischen  der  Neigung  der 
Flächen  gleichen  Druckes  und  der  Beschleunigung  der  Luftmassen  längs  derselben  habe  ich  schon 
1875  benutzt  und  die  Neigung  der  Fläche  gleichen  Druckes  h/1  berechnet,  welche  für  gewisse 
Windstärken  der  ablenkenden  Kraft  der  Erdrotation  gerade   das  Gleichgewicht  hält.     (Zeitschr.  f. 

Met.  X.   1875.   8.  85). 

20* 
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Auch  die  gestörten  Flächen  gleichen  Druckes  bleiben  einander  parallel,  so  lange  längs  der- 
selben die  Temperatur  und  damit  die  Dichtigkeit  konstant  bleibt.  Ändert  sich  aber  die  Tempe- 
ratur in  der  Richtung  der  Flächen  gleichen  Druckes,  wie  wir  in  den  vorigen  Figuren  angenommen 
haben,  so  konvergieren  sie,  wenn  die  Temperatur  abnimmt.  Das  Gewicht  jeder  vertikalen  Luft- 
säule von  gleicher  Basis  zwischen  zwei  Flächen  gleiclien  Druckes  muss  ja  konstant  bleiben,  die 
Höhe  derselben  nimmt  deshalb  in  dem  Masse,  als  die  Temperatur  sinkt  (die  Dichte  wächst),  ab. 

um  das  Gefälle  der  Flächen  gleichen  Druckes  in  verschiedenen  Höhen  genau  berechnen 
zu  können,  müsste  man  die  vertikale  Verteilung  der  Temperatur  genau  kennen.  Wir  haben  der 
Einfachheit  halber  mit  einer  mittleren  Temperatur  gerechnet.  In  Wirklichkeit  aber  wird  über 
einer  erwärmten  Fläche  der  Temperaturüberschuss  in  den  unteren  Schichten  stets  grösser  sein  and 
nach  oben  hin  abnehmen,  und  deshalb  auch  das  Gefälle  gleichen  Druckes  in  den  unteren  Schichten 
grösser  sein,  als  wir  angenommen  haben.  So  kann  in  den  untersten  Schichten  bis  1  km  dt^  13^ 
sein,  von  1 — 2  km  10°  und  von  2 — 3  km  nur  7®,  die  mittlere  Temperaturzunahme  ist  dann  auch 
10  0,  aber  es  ist  dann  d  h  in  1  km,  13  000  a  =  48  m ,  in  2  km  «-  (13  -j-  10)  1000  a  =  84  m  und  in 
3  km  =  (13  +  10  +  7)  1000  «  «  110  m,  wie  früher. 

III.  Die  einfachsten  Beziehungen  zwischen  LuftdruckdilTerenz  und 
Windgeschwindigkeit. 

In  der  Höhe  weht  der  Wind,  wie  wir  oben  gesehen  haben,  von  der  erwärmten 
Erdstelle  gegen  die  kältere  hin,  an  der  Erdoberfläche  umgekehrt  von  der  kälteren 
zur  wärmeren,  überall  aber  weht  er  von  dem  Orte  höheren  Druckes  gegen  jenen 
niedrigeren  Druckes. 

Versuchen  wir  es  nun,  uns  auch  über  die  Windgeschwindigkeiten,  die  durch 
ein  bestimmtes  Gefälle  der  Flächen  gleichen  Druckes  verursacht  werden  können, 
Rechenschaft  zu  geben.  Die  Beschleunigung,  welche  die  Luftteilchen  bei  ihrem  Ab- 
lliessen  längs  der  Neigung  der  Flächen  gleichen  Druckes  erfahren,  können  wir,  da 
bei  dieser  Bewegung  keine  Dichtigkeitsänderungen  der  Luft  eintreten,  und  die  (innere) 
Eeibung  der  Luft  vernachlässigt  werden  kann,  nach  Analogie  der  Gesetze  des  Falles 
auf  einer  schiefen  Ebene  berechnen.  Bezeichnen  wir  mit  dh  die  Hebung  der  Fläche 
gleichen  Druckes,  mit  E  die  Distanz,  auf  welche  sich  diese  Hebung  verteilt 
(110  m  und  300  km  in  unserem  früheren  Beispiele)  i),  so  ist  dh:E  das  Gefälle  der 
schiefen  Ebene,  d.  i.  der  Fläche  gleichen  Druckes,  und  die  Beschleunigung  der  Schwere 
demnach  g(dh:E)  oder  g  tang  a  (d.  i.  g  tang  1.1'  in  unserem  Beispiele). 

Die  Geschwindigkeit  aber,  mit  welcher  die  Luft  am  Fusse  der  schiefen  Ebene 
ankommt,  ist  v=«')/2gh.  Wenn  h==ll0  m,  wie  in  unserem  Falle,  so  ist 
V  =y  2  ><  9.8X110  =  46.4  m.  Trotz  der  ausserordentlich  geringen  Neigung  der 
Flächen  gleichen  Druckes  würde  also  die  Endgeschwindigkeit  schon  Sturmesstärke 
erreichen.  Auf  welche  Entfernung  hin  das  Gefälle  verteilt  ist,  hat  darauf  keinen 
Einfluss,  so  lange  die  Reibung  vernachlässigt  werden  darf  (sowie  auch  Mischungen 
mit  schwächer  bewegten  unteren  und  oberen  Schichten). 

Es  kann  alAO  infolge  von  grösseren  horizontalen  Temperaturdifferenzen  in  der  Höhe  ein 
Sturm  eintreten,  weit  weg  vom  Orte  des  Temperaturüberschusses  selbst,  ohne  dass  vorerst  unten 
am  Erdboden  eine  Änderung  in  den  atmosphärischen  Zuständen  merklich  geworden  sein  mag.  Die 
näheren  Umstände  der  Entstehung  dieser  primären  oberen  Luftströmungen  entziehen  sich  fast 
immer  unserer  Kenntnis,  die  Neigung  der  Flächen  gleichen  Druckes  in  der  Höhe  bleibt  uns  un- 
bekannt.    Anders  verhält  es  sich  bei  den  unteren  Luftströmungen  an  der  Erdoberfläche.     Das  Ge- 


1)  Im  stationären  Bewegungszustande    ist   aber  das  Gefalle  bei  gleichem  Temperaturunter- 
schied schon  erheblich  kleiner  geworden. 
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fälle  der  Flächen  gleichen  Druckes,    welche  dieselben  erzeugen,    können  wir  aus  den  Luftdruck- 
differenzen an  der  Erdoberfläche  berechnen. 

Wenn  an  dem  Orte  C  (Fi^.  19)  der  Luftdruck  B  ist,  an  den  Orten  A  und  A' 
in  einer  gewissen  Entfernung  B  -f-  j/B,  so  finden  wir  die  Höhe  h,  in  der  über  die- 
sen letzteren  Orten  der  Luftdruck  B  herrscht  aus  dem  Produkte  sj/B,  wenn  s  das 
Verhältnis  zwischen  dem  spezifischen  Gewicht  des  Quecksilbers  und  jenem  der  Luft 
bedeutet.  Das  Gewicht  der  Luftsäule  von  der  Höhe  h  muss  ja  der  gehobenen  Queck- 
silbersäule JB  entsprechen.  Für  Luft  von  0^  bei  dem  Normaldruck  760  mm  ist  s 
=  13  590:  1.293=  10515,  einem  Drucküberschuss  von  1  mm  Quecksilber  entspricht 
eine  Luftsäule  von  der  Höhe  von  etwas  mehr  als  10.5  m.  i) 

Die  Neigung  oder  das  Gefälle  der  Flächen  gleichen  Druckes  in 
der  Atmosphäre.  Ist  der  Unterschied  der  Barometerstände  .7B  zwischen  zwei 
Orten  C  und  A  bekannt,  so  können  wir  demnach  die  Neigung,  das  Gefälle,  jener  Fläche 
gleichen  Druckes,  welche  an  dem  Orte  C  die  Erdoberfläche  schneidet,  sehr  leicht 
berechnen.  Bezeichnen  wir  mit  E  die  Entfernung  der  beiden  Orte,  zwischen  denen 
die  Luftdruckdifferenz  JB  besteht,  so  ist  das  Gefälle  der  Fläche  gleichen  Druckes: 

10  515.^B:E. 
Ist  wie  gewöhnlich  E  in  Meter,  j/B  aber  in  Millimeter  gegeben,  so  ist  der  Koeffi- 
zient 10.5  zu  schreiben. 

Eine  der  grössten  mittleren  Druckdifferenzen,  die  zwischen  zwei  Orten  auf  der  Erdober- 
fläche besteht,  ist  jene,  die  im  Januar  zwischen  der  Südküste  Englands  und  den  nördlichsten  He- 
briden  sich  einstellt.  Das  Januarmittel  von  Eastbourne  ist  761.9  mm,  das  von  Butt  of  Lewis 
753.4,  die  Differenz  somit  8.5  mm  und  die  Entfernung  ca.  821  km.  Dies  giebt  als  Neigung  der 
Fläche  gleichen  Druckes: 

10.5  X  8.5  :  821000  «-  tang  «, 
also  a  a»  22  Sekunden,  oder  ein  Gefälle  von  10.9  cm  auf  den  Kilometer. 

Selbst  hei  den  grössten  atmosphärischen  Störungen  bleibt  das  Gefälle  der  Flächen  gleichen 
Druckes  immer  noch  geringfügig.  So  betrug  z.  B.  bei  dem  Orkan,  der  am  24.  Januar  1868  Edin- 
burgh heimsuchte  und  an  Heftigkeit  den  tropischen  Orkanen  gleichkam,  der  Barometerstand  zu 
Tirlestane  Castle  750.7  um  2  ^  und  3  ^  nachmittags,  dagegen  in  dem  nur  32.2  km  entfernten  Edin- 
burgh 743.8,  die  Luftdruckdifferenz  war  also  6.9  mm. 

Wir  erhalten  somit  als  Neigung  der  Fläche  gleichen  Druckes: 
10.5  X  6.9  :  32  200  =  tang  «, 
a  s»  7.8  Minuten  (kaum)  oder  ein  Gefälle  von  2Va  m  auf  den  Kilometer. 

Die  Beschleunigung,   welche  die  Luft  auf  einer  Fläche  gleichen  Druckes 
erfährt,  ist,  wenn^B  die  Luftdruckdifferenz  in  Millimeter: 
Beschleunigung  =  g  .  10.5  .^B  :  E, 
und  die  Endgeschwindigkeit,  welche  die  Luft  erlangt,  wenn  ^B  die  ganze  wirksame 
Druckdifferenz  vorstellt,  ist  gegeben  durch  (sie  ist  von  E  unabhängig): 

V  =  yVgh  =  y  2.  g.  lO.D^B  =  14.36  V^b! 
V  in  Meter,  ^B  in  Millimeter,  g  =  9.8  m. 


1)  Genauer  ist  das  spezifische  Gewicht  der  Luft  gegen  Quecksilber  bei  der  Temperatur  t 
und  dem  Drucke  b  (in  Meter)  gleich  10515  X  (0.70  :  b)  X  (1  +  nt)  =  7991  (1  +  «0  -  b,  oder 
anders  geschrieben  für  spätere  Anwendungen  auch  29.3  T  :  b,  wenn  a  als  Faktor  herausgehoben 
und  für  273  +  *,  T,  die  sog.  absolute  Temperatur,  eingesetzt  wird.  29.3  ist  die  bekante  Kon- 
stante, welche  in  der  Wärmelehre  mit  R  bezeichnet  wird,  so  dass  man  schliesslich  hat: 

h  —  RT^Bib 
Dies  ist  die  Höhe  der  Luftsäule,  welche  dem  Überdruck  JB  entspricht. 
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Wenn  keine  Reibung  vorhanden,  erlangt  demnach  die  Luft  (bei  geradliniger 
Bahn)  folgende  Geschwindigkeiten: 

Luftdruckdifferenz  ^B  —  1  2  3  4  9^16  25  mm 

Windgeschwindigkeit  v=         14.4      20.3      24.8      28.7      43.1       57.4       71.8  m 

Dies  sind  die  Maxima  der  Windgeschwindigkeit,  die  (abgesehen  von  Wirbeln)  durch  die 
obenstehenden  Luftdruckdifferenzen  entstehen  können.  In  Wirklichkeit  werden  sie  nur  nahe  er- 
reicht, und  soweit  zwischen  zwei  ganz  nahe  gelegenen  Orten  solche  Druckdifferenzen  sich  einstellen 
können.  Bei  grösseren  Entfernungen  treten  die  Beibung  und,  wie  wir  sehen  werden,  die  Ablen- 
kung der  Winde  von  ihrer  geradlinigen  Bahn  durch  die  Erdrotation,  die  Wirbelbildung,  als  die 
Windgeschwindigkeit  beeinflussende  Faktoren  ins  Spiel.  Auf  obige  Beispiele  von  Druckdifferenzen 
dürfte  man  z.  B.  die  vorstehende  Gleichung  nicht  anwenden. ') 

Wenn  aber  sog.  Druckstufen,  mehr  oder  minder  erhebliche  rasche  Luftdruckunterschiede 
auf  geringe  Entfernungen  hin  sich  einstellen,  wie  das  zuweilen  namentlich  im  Sommer  der  Fall 
ist,  dann  geben  die  obigen  Zahlen  eine  Vorstellung  davon,  welche  Kraft  die  dadurch  erzeugten 
Stosswinde  (Böen)  infolge  gegebener  Luftdruckunterschiede  erlangen  können. 

Der  Luftdruckgradient  oder  kurzweg  der  Gradient.  Aus  den  vorstehen- 
den Erörterungen  ergiebt  sich,  dass  der  Quotient  ^B:E,  die  Druckdifferenz 
auf  eine  gegebene  Entfernung,  in  der  Lehre  von  den  Luftströmungen  eine  bedeut- 
same Rolle  spielt.  Da  derselbe  häufig  in  Hechnungen  eingestellt  werden  muss,  er- 
scheint es  zweckmässig,  ihm  eine  feststehende  Form  zu  geben,  d.  h.  die  Druckdiffe- 
renz stets  auf  dieselbe  Entfernung  zu  reduzieren.  Man  ist  übereingekommen, 
als  Einheit  der  Entfernung  die  Länge  eines  Grades  auf  einer  Kugel  von 
gleicher  Oberfläche  wie  die  Erde  zu  nehmen,  d.  i.  die  Druckdifferenz  stets  auf  1 1 1  km 
zu  reduzieren.  2) 

Die  Luftdruckdifferenz  muss  in  der  Richtung  des  stärksten  Ge- 
fälles genommen  werden;  Uegen  Linien  gleichen  Luftdruckes  an  der  Erdober- 
fläche, Isobaren,  vor,  so  ist  die  Luftdruckdifferenz  in  der  Richtung  senkrecht  auf 
die  Isobaren  zu  nehmen,  denn  in  dieser  Richtung  erhält  man  das  Maximum  derselben, 
d.  i.  die  zu  den  herrschenden  Winden  in  engster  Beziehung  stehende  Luftdruckdiffe- 
renz. Diese  Luftdruckdifferenz,  bezogen  auf  die  gewählte  Einheit  der  Ent- 
fernung, nennt  man  den  Gradienten. 3)  Er  spielt  in  der  Lehre  von  den  atmosphä- 
rischen Bewegungen  die  gleiche  Rolle,  wie  das  Gefälle  bei  den  Bewegungen  des 
Wassers  an  der  Erdoberfläche. 

Der  schottische  Civil-Ingenieur  Thomas  Stevenson  war  es,  der  zuerst  diesen 


1)  Will  man  auf  die  herrschende  Temperatur  und  den  bestehenden  Luftdruck  b  Rücksicht 
nehmen,  so  erhält  man  (s.  frühere  Anmerkung): 

V  —  y  2  gRT-JB:b  - 24  j/T^JBTb. 

2)  Die  Länge  eines  Grades  auf  einer  Kugel  von  gleicher  Oberfläche  mit  der  Erde  ist  nach 
dem  Besselschen  Sphäroid  111167  m,  nach  dem  Clarkescnen  111195.  Man  nimmt  wohl  am 
besten  rund  111  km. 

3)  In  England  bezieht  man  die  Luftdruokdi£feren2,  ausgedrückt  in  Hundertel  Zollen, 
auf  die  Distanz  von  60  nautischen  Meilen  (Seemeilen,  deren  60  auf  den  Grad  kommen).  Man  hat 
denmaoh  nur  die  Hundertel  Zolle  auf  Millimeter  zu  reduzieren  und  erhält  den  auf  dem  Kontinent 
üblichen  Gra<Menten.  Z.  B.:  I.Februar  1868  Rochefort  30.16",  Aberdeen  28.40",  Differenz  1.76", 
Entfernung  673  Seemeilen,  Gradient  1.76  :  (673  :  60)  —  15.7  (Hundertel  Zolle),  d.  i.  4  mm.  Die 
englischen  Gradienten  sind  demnach  als  absolute  Zahl  (ohne  Benennung)  nahezu  viermal  grösser 
als  die  im  metrischen  Maasse  ausgedrückten. 
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wichtigen  Begriff,  der  die  DarsteUimg  der  atmosphärischen  Bewegungen  wesentlich 

vereinfacht  und  klarer  macht,  in  die  Meteorologie  eingeführt  hat.^) 

Berechnen  wir  nun  die  Gradienten  in  den  zwei  vorhin  erwähnten  Fällen.    Da 

die  Isobaren  im  Januar  über  England  in  der  Richtung  WSW — ^ENE  verlaufen,  so 

steht    die  Verbindungslinie  der  Orte  Eastbourne — Butt  of  Lewis  nahezu  senkrecht 

auf  denselben  und  das    grösste  Gefälle  beträgt  deshalb   8.5  mm  auf  821km.     Wir 

erhalten  daher  als  durchschnittlichen  barometrischen   Gradienten  über  England  im 

821 
Januar  8.5:—-  =  1.15  mm,   das  ist  also  einer  der  grössten  mittleren  Gradienten, 

die  an  der  Erdoberfläche  vorkommen. 

Für  den  Orkan  vom  24.  Januar  1868  zu  Edinburgh  erhalten  wir  für  die  Nachmittagastunden 
2>>  und  3^  (er  war  um  diese  Zeit  am  stärksten)  als  Gradienten  6.9:  (32.2: 111)  »23.8  mm. 
Das  ist  ein  sonst  nur  in  tropischen  Wirbelstürmen  vorkommender  Gradient,  äusserst  selten  in 
höheren  Breiten.  Auch  ist  zu  bemerken,  dass  so  gi'osse  relative  Druckdifferenzen  stets  nur  auf 
geringe  Entfernungen  hin  auftreten,  d.  h.  dass  eine  Druckdifferenz  von  nahe  24  mm  auf  einen 
Abstand  von  111  km  nur  äusserst  selten  schon  vorgekommen  sein  dürfte.  Durch  die  Bednktion 
auf  die  Distanz  von  111  km  werden  die  zwischen  benachbarten  Orten  zuweilen  eintretenden 
Druckdifferenzen  von  2  und  3  mm,  man  darf  sagen  unnatürlich,  vergrössert.  Das  ist  im  Auge 
zu  behalten. 

Bei  dem  äusserst  heftigen  Weststurm  am  10.  Dezember  1884  um  7'>  morgens  zu  Wien  be- 
trug die  Luftdruckdifferenz  zwischen  Ischl  und  Wien  12  mm  (Luftdruck,  reduziert  auf  das  Meeres- 
niveau: 770.4  Ischl,  758.4  Wien)  auf  eine  Entfernung  von  202  km,  der  Gradient  war  somit  6.6  mm. 
Entnimmt  man  aber  den  Isobarenkarten  den  grössten  Gradienten  in  der  Nähe  von  Wien,  indem 
man  ihn  aus  den  am  meisten  aneinander  gedrängten  Isobaren  bestimmt,  so  erhält  man  8.5  mm. 

Es  ist  ja  wohl  zu  beachten,  und  auch  Stevenson  hat  schon  darauf  aufmerksam  gemacht, 
dass  das  Luftdruckgefälle  auf  grössere  Entfernungen  hin  sehr  variiert,  es  giebt  da  steiler  und 
schwächer  geneigte  Stellen,  wie  im  Verlaufe  eines  längeren  Flussgerinnes.  Man  begnügt  sich  meist, 
und  muss  sich  meist  damit  begnügen,  den  mittleren  Gradienten  anzugeben. 

Ein  Luftdruck  von  730  mm  über  England  oder  Schottland  und  gleichzeitig  760  mm  am 
Nordfusse  der  Alpen  (im  Meeresniveau)  kommt  bei  den  Stürmen  des  Winterhalbjahres  nicht  so 
selten  vor.  Es  entspricht  dies  einem  Gradienten  von  ca.  3  mm  .oder  einer  Hebung  der  Flächen 
gleichen  Druckes  am  Nordfusse  der  Alpen  um  30  X  10.5  =  315  m,  d.  i.  einem  Gefälle  derselben 
von  ca.  0.3  m  auf  den  Kilometer  oder  0.0003.  Das  ist,  wie  Renou  bemerkt,  das  Gefälle  der 
Seine  bei  Paris!  Das  Luftdruckgefälle  bei  heftigen  Stürmen  in  unseren  Breiten  entspricht  dem- 
nach dem  Gefälle  des  Wassers  in  sehr  schwach  strömenden  Flüssen,  also  in  deren  Unterlaufe  nahe 
der  Mündung. 

IV.  Einfluss  der  täglichen  Umdrehung  der  Erde  auf  die  atmosphärischen 

Bewegungen. 

Allg^emeines.  Wenn  eine  Störung  des  atmosphärischen  Gleichgewichtes,  wie 
wir  sie  S.  305  etc.  betrachtet  haben,  ohne  Eintreten  anderer  Kräfte  ablaufen  kann  (das 
ist,  wie  wir  sehen  werden,  in  der  That  in  der  Nähe  des  Äquators  der  Fall),  so  wird 
dieselbe  rasch  wieder  behoben  sein,  wenn  die  störende  Kraft  (die  lokale  Erwärmung) 
nur  vorübergehend  wirksam  ist.     Oben   fliesst  die  durch  Wärme   gehobene  Luft  ab, 


1)  Th.  Stevenson,  On  Ascertaining  the  Intensity  of  Storms  by  the  Calculation  of  Baro- 
metric  Gradients.  June  1867.  Journal  Sc.  Met.  Soc.  Vol  IL  pag.  132.  Stevenson  schlägt 
hier  zum  erstenmal  vor,  die  Differenz  der  Barometerstände  (im  gleichen  Niveau)  ausgedrückt  in 
englischen  Zollen,  dividiert  durch  die  zugehörige  Entfernung  in  nautical  miles  als  numerisches 
Mass  der  relativen  Intensität  der  Stürme  zu  nehmen.  «This  slope  I  propose  to  call  the  baro- 
metric  gradient.* 
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unten  strömt  sie  dem  Orte  verminderten  Druckes  zu,  und  die  Flächen  gleichen  Luft- 
druckes werden  alsbald  wieder  ihre  horizontale  Gleichgewichtslage  erhalten.  Dauert 
aber  die  störende  Ursache  an,  dann  entwickelt  sich  ein  einfacher  atmosphärischer 
Kreislauf:  oben  erfolgt  ein  radiales  Abfliessen  der  Luft,  unten  ein  radiales  Zufliessen, 
im  Zentrum  langsame  Hebung  der  Luft  auf  ein  höheres  Niveau.  Unten,  wo  sich  die 
von  allen  Seiten  zufliessenden  Luftströmungen  begegnen,  herrscht  Luftruhe,  an  der 
Peripherie  gleichfalls,  wo  die  über  dem  Zentrum  oben  abgeflossene  Luft  langsam  wie- 
der herabkommt.  Im  Zentrum  der  Störung  ist  an  der  Erdoberfläche  der  Luftdruck  nie- 
drig (in  der  Höhe  aber  herrscht  ein  Drucküberschuss,  oberhalb  der  neutralen  Druck- 
fläche), in  der  Peripherie  liegt  ein  Wulst  höheren  Luftdruckes.  Zwischen  den  oben 
vom  Zentrum  abfliessenden  Strömungen  und  den  unten  demselben  zufliessenden 
besteht  der  Unterschied,  dass  letztere  durch  Reibung  am  Erdboden  an  Geschwindig- 
keit viel  mehr  verlieren,  als  erstere,  dass  daher  in  den  unteren  Schichten  ein  erheb- 
lich grösserer  Gradient  für  gleiche  Windgeschwindigkeit  erforderlich  ist,  als  in  den 
oberen.  Bei  (auch  mit  Rücksicht  auf  die  Seehöhe)  gleichen  Gradienten  sind  die  oberen 
Luftströmungen  viel  lebhafter  als  die  unteren.  0 

Unter  dem  Einfluss  der  Erdrotation  können  aber  die  von  einer  Gegend  höheren 
Druckes  allseitig  abfliessenden,  sowie  die  einer  Gegend  niedrigen  Druckes  allseitig 
zufliessenden  Luftmassen  nicht  mehr' direkt  dem  Gefälle  folgen  und  in  geradlinigen 
Bahnen  dem  Orte  niedrigsten  Druckes  zuströmen,  weil  die  ablenkende  Kraft  der 
Erdrotation  sie  von  ihrer  Bahn  abdrängt. 

Die  durch  die  Luftdruckdifferenz  in  Bewegung  gesetzten  Luftmassen  suchen 
in  der  Richtung  des  stärksten  Gefälles,  also  in  der  Richtung  des  Gradienten,  dem 
Orte  niedrigeren  Luftdruckes  zuzufliessen.  Infolge  der  Drehung  der  Erde  ändert 
sich  aber  fortgesetzt  die  Richtung,  in  welcher  dieser  Zielpunkt  der  Bewegung  liegt^ 
während  die  in  Bewegung  befindlichen  Luftmassen  nach  dem  Gesetze  der  Trägheit 
ihre  einmal  angenommene  Richtung  beizubehalten  streben.  Wir  beurteilen  die  Rich- 
tung einer  Bewegung  auf  der  Erdoberfläche  nach  dem  Winkel,  den  sie  mit  dem 
Meridian  oder  besser  mit  der  an  den  Meridian  gelegten  Tangente   einschliesst.     Die 


1)  Numerisch  gleiche  Gradienten  haben  noch  aus  einer  anderen  einflussreicheren  Ursache 
in  den  höheren  Luftschichten  eine  andere  Bedeutung  als  in  den  unteren. 

Gleiche  Luftdruckdi£ferenzen  haben  ja  einen  yerschiedenen  mechanischen  Effekt,  je  nach- 
dem sie  spezifisch  leichtere  oder  schwerere  Luftmassen  in  Bewegung  zu  setzen  haben.  Ihre  Wir- 
kung, die  durch  gleiche  Gradienten  erzeugte  Beschleunigung,  ist  dem  spezifischen  Gewicht  der 
Luft  umgekehrt  proportional.  Je  kleiner  der  Luftdruck  und  je  höher  die  Temperatur,  desto  kleiner 
der  Gradient,  der  die  gleiche  Beschleunigung  hervorbringt. 

Ein  Gradient,  der  bei  0®  (Tq  «  273)  und  dem  Normaldruck  760  mm  die  Beschleunigung  y 

zur  Folge  hat,    ergiebt   bei   der   Temperatur  T    und    dem    Barometerstand  b  die  Beschleunigung 

T  B 
v'  a=  /  =— r-     Z.  B. :  Auf  der  bayrischen  Hochebene  in  rund  500  m  Seehöhe  ist  im  Juli  der  mitt- 

\.Q  D 

290  X  760 
lere  Luftdruck   rund   720  mm,    die  Temperatur  17**,    somit  /«/ ^„         „--  =  1.12 /,    also   um 

12  Proz.  grösser  als  am  Meeresniveau  bei  0°.  In  der  Höhe  des  Sonnblick  bei  520  mm  Luftdruck 
und  — 6^  (im  Jahresmittel)  ist  /'  — 1.43  /,  also  schon  um  43  Proz.  grösser.  Ein  Gradient,  der  nur 
0.7  von  jenem  an  der  Erdoberfläche  ist,  erzeugt  in  3100  m  die  gleiche  Beschleunigung. 

Auch  bei  gleichem  Luftdruck  erzeugt  derselbe  Gradient  am  Äquator  bei  27®  Temperatur 
die  Beschleunigung  1.23  gegen  jene  in  hohen  Breiten  bei  — 30  o,   sie  ist  also   fast  um  V*  grösser. 

Dagegen  entsprechen  natürlich  bei  aUen  Temperaturen  und  in  jeder  Höhe  gleichen  Nei- 
gungen (Gefälle)  der  Flächen  gleichen  Druckes  auch  gleiche  Beschleunigungen. 
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Richtung  dieser  Tangente  ändert  sich  aber  fortwährend  infolge  der  Erdrotation,  sie 
weist  fortwährend  gegen  andere  Punkte  des  Raumes,  während  dagegen  der  bewegte 
Körper  seine  Richtung  im  Räume  beizubehalten  sucht.  Daraus  ergiebt  sich  eine 
stetige  Änderung  des  (scheinbaren)  Azimuthes  des  bewegten  Körpers.  Diese  Drehung 
des  Azimuthes  erfolgt  von  rechts  nach  links,  wenn  die  Rotation  von  links  nach 
rechts  erfolgt.  Die  Grösse  der  Drehung  ist  proportional  der  Windgeschwindigkeit 
der  Rotation  der  Erde  und  dem  Sinus  der  geographischen  Breite.  Sie  ist  unabhängig 
von  dem  ursprünglichen  Azimuth,  in  dem  die  Bewegung  erfolgt,  also  gleich  gross, 
ob  sich  nun  der  Körper  nach  N  oder  E  oder  nach  S  oder  W  bewegt.  Immer  bleibt 
auf  der  nördlichen  Hemisphäre  der  ursprüngliche  Zielpunkt  der  Bewegung  auf  der 
linken  Seite  des  bewegten  Körpers,  letzterer  erfährt  demnach  eine  Ablenkung  nach 
rechts  (auf  der  südlichen  Hemisphäre  ist  es  umgekehrt:  der  Zielpunkt  bleibt  zur 
Rechten,  die  Ablenkung  erfolgt  nach  links  im  Sinne  der  Richtung  des  bewegten 
Körpers). 

Foucault  hat  (1851)  durch  seinen  bekannten  Pendelversuch  die  Gesetze  der  scheinbaren 
Ablenkung  bewegter  Körper  auf  der  sich  drehenden  Erdoberfläche  auch  direkt  sichtbar  zu  machen 
gewuBst.  Der  Ablenkungswinkel  nimmt  mit  der  Breite  ab  und  zwar  im  Verhältnis  des  Sinus  der 
geographischen  Breite,  und  vdrd  am  Äquator  Null,  die  bewegte  Luft  kann  deshalb  dort  direkt 
dem  Orte  niedrigsten  Druckes  zuströmen.  Die  Tangente  au  den  Meridian,  nach  welcher  ¥rir  das 
Azimuth  einer  Bewegung  beurteilen,  bleibt  ja  am  Äquator  während  der  Achsendrehung  der  Erde 
stets  mit  sich  parallel,  das  absolute  Azimuth  bleibt  dort  stets  gleich  dem  relativen  in  Bezug  auf 
den  Meridian. 

Wenn  man  sich  die  Bezeichnung  , ablenkende  Kraft  der  Erdrotation*  als  Ursache  dieser 
scheinbaren  Richtungsänderung  des  bewegten  Körpers  gestattet,  so  ist  wohl  zu  beachten,  dass 
damit  durchaus  nicht  eine  neue  Energiequelle  für  den  bewegten  Körper  verstanden  werden  darf. 
Die  ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  kann  keine  Arbeit  leisten,  die  nicht  der  bewegte  Körper 
auch  ohne  selbe  leisten  kann,  sie  beeinflusst  nur  die  Richtung,  nicht  aber  die  Beschleunigung  oder 
die  Bewcgungsgrösse  des  Körpers,  welcher  derselbe  unterliegt. 

Die  Bahn,  welche  ein  freier  Körper  nach  einem  einmaligen  Bewegungsimpuls  auf  der 
sich  drehenden  Erde  beschreiben  würde,  nennt  man  die  Trägheitsbahn.  Dieselbe  ist  schon  viel- 
fach Gegenstand  von  interessanten  Untersuchungen  gewesen,  die  aber  gegenwärtig  doch  mehr  nur 
mathematisches  als  meteorologisches  Interesse  haben. ') 

Die  Grösse  der  ablenkenden  Kraft  der  Erdrotation.  Der  erste,  der 
den  Einfluss  der  ablenkenden  Kraft  der  Erdrotation  auf  die  Luftströmungen,  wenn 
auch  noch  in  unvollkommener  Form  erkannt  hat,  war  der  englische  Astronom  Hadley 
(1735).  Er  gründete  diesen  Einfluss  auf  die  ungleiche  lineare  Geschwindigkeit  der 
Punkte  der  Erdoberfläche  unter  verschiedenen  Breitekreisen.  2) 

Diese  Geschwindigkeit  nimmt  ab  mit  dem  Umfang  der  Breitekreise,  also  mit  dem  Cosinus 


1)  A.  Sprung,  Über  die  Bahnlinien  eine»  freien  Teilchens  auf  der  rotierenden  Erdober- 
fläche und  deren  Bedeutung  für  die  Meteorologie.  Wiedemanns  Annalen  der  Physik.  1881.  Neue 
Folge.  B.  XIV.  S  128.  S..  auch  Met.  Z.  XV.  1880.  S.  1.  —  F.  Roth,  Die  Trägheitsbahn 
auf  der  Erdoberfläche.  Met.  Z.  XVI.  1881.  S.  283.  B.  XVIII.  1883.  S.  140.  B.  XIX.  18  84 
S.  41  und  523.  —  H.  Bruns,  Trägheitsbahn  mit  Rücksicht  auf  Reibung.  Met.  Z.  XVIU.  S.  424. 
Die  Diskussion  über  die  Herkunft  des  Föhn  in  der  Schweiz  in  den  sechziger  Jahren  des'  neun- 
zehnten Jahrhunderts  hat  die  Aufmerksamkeit  auf  die  Bahn  eines  frei  beweglichen  Teilchens 
auf  der  rotierenden  Erde  hingelenkt,  so  von  Mousson  u.  a.  Pogg.  Annalen.  B.  129.  1866 
Seite  652. 

2)  George  Hadley,  Concerning  the  cause  of  the  General  Trade- Winds.  Philos.  Trans- 
actions  XXXIX.  1735.  pag.  58—63.  In  Facsimiledruck  wieder  herausgegeben  mit  Einleitung 
von  Gust.  Hellmann.    Neudrucke  von  Schriften  und  Karten  etc.    Nr.  6.     Berlin  1896.    Asher. 
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der  geographischen  Breite.  Die  Rotationsgeseh windigkeit  am  Äquator  *)  ist  bekanntlich  465  m  pro 
Sekunde  von  West  nach  Ost,  sie  ist  unter  dem  30.  Breitegrad  402.7,  unter  dem  60  die  Hälfte 
jener  am  Äquator,  232.5  und  wird  Null  am  Pol.  Strömt  eine  Luftmasse  yom  Äquator  gegen 
den  Pol  ab,  und  behält  sie  ihr  Rotationsmoment  bei,  so  wird  sie  auch  unter  dem  30.  Breitegrad 
mit  465  m  Geschwindigkeit  nach  E  rotieren.  In  dieser  Breite  ist  aber  an  der  Erdoberfläche  diese 
Geschwindigkeit  bloss  403  m,  die  vom  Äquator  gekommene  Luft  muss  also  eine  relative  Geschwin- 
digkeit zur  Erdoberfläche  Ton  62  m  von  West  nach  Ost  haben.  Wenn  die  nach  N  gerichtete  An- 
fangsgeschwindigkeit der  Luft  etwa  20  m  war,  so  würde  diese  Komponente  der  Bewegung  mit 
jener  grösseren  nach  Ost  gerichteten  einen  WSW- Wind  von  65  m  Geschwindigkeit  geben. 

Strömt  umgekehrt  Luft  vom  30.  Breitegrad  mit  Erhaltung  des  Rotationsmomentes  dieses 
Breitekreises  zum  Äquator,  so  bleibt  sie  hinter  der  Rotation  der  Erdoberfläche  daselbst  zurück, 
die  Erde  eilt  dieser  Luft  mit  einer  relativen  Geschwindigkeit  von  62  m  von  W  nach  E  entgegen, 
was  einen  Ostwind  von  62  m  geben  würde.  Ist  die  gegen  den  Äquator  gerichtete  absolute  Be- 
wegung 20  m,  so  ist  der  Effekt  ein  ENE-Wind  von  65  m  Geschwindigkeit.  Die  meridionalen  Luft- 
strömungen erscheinen  daher  auf  der  nördlichen  Hemisphäre  von  links  nach  rechts  (im  Sinne  der 
Bewegung)  abgelenkt,  auf  der  südlichen  Hemisphäre  umgekehrt  von  rechts  nach  links. 

Das  ist  das  Hadleysche  Prinzip.  Ein  Körper,  der  in  einer  gewissen  Breite 
in  relativer  Ruhe  sich  befand  und  dort  die  absolute  Rotationsgeschwindigkeit  dieser 
Breite,  d.  i.  Reu  cos  ^,  angenommen  hat,  wird,  wenn  er  einem  meridionalen  Impuls 
folgt  und  dadurch  in  andere  Breiten  gelangt,  dort  mit  derselben  absoluten  Rotations- 
geschwindigkeit  rotieren,  woraus  sich  dann  bestimmte  scheinbare  Ablenkungen  aus 
der  meridionalen  Bewegung  ergeben.  Die  vom  Äquator  abfliessenden  Winde  erscheinen 
als  westliche  Winde,  die  Zuflüsse  gegen  den  Äquator  als  Ostwinde. 

Hadleys  Lehre  wurde  anfangs  wenig  beachtet  und  später  vielfach  irrtümlich  H all ey  zu- 
geschrieben. Sie  bedeutete  einen  überaus  wichtigen  Fortschritt  in  der  Erklärung  der  Luftströmungen, 
namentlich  der  Passatwinde. 

Bis  über  die  Mitte  des  19.  Jahrhunderts  hinaus  hat  man  die  Wirkung  der  Erdrotation  auf 
die  bewegten  Körper  an  ihrer  Oberfläche  nach  diesem  Prinzip  beurteilt,  und  zwar  in  dessen 
«infachster  Form,  nur  ah  Wirkung  der  ungleichen  Rotationsgeschwindigkeit  der  verschiedenen 
Breiten. 

Das  Hadleysche  Prinzip  in  dieser  Form  bedarf  nach  zwei  Richtungen  hin  einer  ganz 
wesentlichen  Ergänzung.  Zum  ersten  scheint  es  nach  demselben,  als  wenn  nur  die  in  meridionaler 
Richtung  verlaufenden  Luftströmungen  durch  die  Erdrotation  eine  Ablenkung  erfahren  würden^ 
oder  nur  soweit  sie  eine  derartige  Bewegungskomponente  haben,  während  die  im  Sinne  der  Breite- 
kreise bewegten  Luftmassen,  also  die*  West-  und  Ostwinde,  keine  Ablenkung  erfahren  könnten, 
weil  die  Rotationsgeschwindigkeit  längs  den  Parallelkreise  konstant  bleibt.  Diese  Ansicht  wurde 
auch  in  der  That  noch  lange  festgehalten,  selbst  nachdem  der  Foucaultsche  Pendelversuch  deren 
Irrtümliohkeit  ganz  augenscheinlich  nachgewiesen  hatte.') 


1)  Bei  deren  Berechnung  ist  natürlich  die  Dauer  des  Sterntages  einzusetzen,  also  86164 
Sekunden  (nicht  86400).     Das  mrd  zuweilen  übersehen. 

2)  Nachdem  schon  mehr  als  20  Jahre  seit  dem  Foucaultschen  Pendelversuch  verflossen 
waren,  wurde  noch  in  den  angesehensten  Lehrbüchern  der  Meteorologie  nur  die  Ablenkung  im 
Sinne  des  Meridians  anerkannt,  und  von  den  namhaftesten  Meteorologen  bloss  diese  zur  Erläute- 
rung der  Entstehung  der  atmosphärischen  Wirbel  herbeigezogen.  Auch  die  Lehrbücher  der 
Physik  blieben  noch  auf  diesem  Standpunkt  (s.  z.  B.  Waltenhofen,  Mechanische  Physik.  1875. 
S.  79,  Tyndall,  Wärme.  Deutsche  Ausgabe  1875.  S.  211.  Reye,  Wirbelstürme.  1872  etc.). 
Man  sehe  darüber  die  interessanten  Zusammenstellungen  bei  Sprung,  Studien  über  den  Wind. 
I.  Einleitung.  (Archiv  der  Deutschen  Seewarte.  I.  1879.)  Wie  schwer  die  richtige  Anschauung 
besonders  bei  den  Geographen  Eingang  fand,  lehrt  der  in  historischer  Beziehung  noch  heute  nicht 
ganz  uninteressante  Artikel  von  C.  Benoni:  Der  Einfluss  der  Achsendrehung  der  Erde  auf  daa 
geographische  Windsystem.  Peterm.  Geographische  Mitteilungen.  1877.  S.  93.  Benoni  zeiht 
aogar  Buff  und  Ferrel  eines  mathematischen  Irrtums,  weil  sie  auch  eine  Ablenkuni;  bei  Be- 
wegungen längs  der  Breitekreise  annehmen. 
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Zorn  zweiten  ist  die  scheinbare  Beschleunigung  oder  scheinbare  Retardation,  welche  die 
rotierenden  Luftmassen  bei  einer  Versetzung  in  höhere  oder  niedrigere  Breiten  erfahren,  grösser» 
als  sie  der  Differenz  der  Botationsgeschwindigkeiten  entspricht.  Bei  einer  Bewegung  gegen  die 
Pole  nähern  sich  die  Luftmassen  der  Erdachse  und  nach  den  Gesetzen  der  Zentralbewegung  (dem 
Prinzipe  der  Erhaltung  der  Flächen)  muss  ihre  Rotationsgeschwindigkeit  zunehmen  und  zwar  in 
gleichem  Verhältnis^  in  welchem  ihr  Abstand  von  der  Erdachse  (der  Halbmesser  des  Wirbelringes) 
abnimmt.  Das  umgekehrte  ist  der  Fall^  wenn  Luftmassen  von  höheren  in  niedrigere  Breiten 
fliessen  und  sich  dabei  von  der  Botationsachse  entfernen. 

Nach  diesem  Prinzipe  ist  die  westöstliche  Geschwindigkeit  einer  Luftmasse,  welche  am 
Äquator  relativ  ruhend  war,  also  die  Rotationsgeschwindigkeit  465  m  hattet  und  von  da  ohne 
Reibung  und  sonstigen  Verlust  an  Rotationsbewegung  in  die  Breite  <p  abströmt,  wo  der  Abstand 
von  der  Rotationsachse  r  »•  R  cos  tp  wird,  nicht  mehr  465  m,  wie  dies  dem  Ha  dl  e  y  sehen  Prinzip  ent' 
spricht,  sondern  sie  wächst  im  Verhältnis  von  R :  r,  wird  also  465  (R  :  r)  -■  465  :  cos  tp. 

Für  30^  Breite  erhält  man  465  :  cos  30®  »  537  m.  Da  die  Rotationsgeschwindigkeit  unter 
30®,  465  cos  30®  »  403  m  ist,  so  erlangt  die  vom  Äquator  kommende  Luftmasse  eine  relative  öst- 
liche Geschwindigkeit  von  134  m,  nach  dem  Ha dley sehen  Prinzip  wäre  dieselbe  bloss  62  m.') 

Nach  dem  Prinzip  der  Erhaltung  der  Rotationsmomente  erlangt  derart  die  vom  Äqr.ator  in 
höheren  Breiten  abströmende  Luft  dort  ausserordentliche  grosse  östliche  Komponenten,  liefert  stür- 
mische Westwinde.  In  Wirklichkeit  verhindert  die  Reibung,  die  Mischung  der  Luftmassen  etc. 
das  Zustandekommen  so  grosser  Rotationsgeschwindigkeiten,  soweit  überhaupt  die  Kräfte 
zu  solchen  Verschiebungen  vorhanden  sind.^) 

Die  Verschiebungen  von  Luftmassen  aus  höheren  in  niedrigere  Breiten  ergeben  viel  kleinere 
relative  Windgeschwindigkeiten  als  umgekehrt.  4) 

Diese  Ausführungen,  die  zum  Teil  späteren  Untersuchungen  vorgreifen,  scheinen  hier  nötig, 
um  die  Bedeutung  des  Hadley sehen  Prinzipes,  welches  seiner  leichtf asslichen  Form  wegen  so  leicht 
Eingang  findet,  in  das  rechte  Licht  zu  stellen. 

Der  richtige  Ausdruck  ftlr  die  Grösse  der  (horizontalen)  Ablenkungskraft  der 
Erdrotation  auf  die  bewegten  Körper  ist  folgende.  Wenn  mit  lo  die  Winkelgeschwin- 
digkeit der  Erde  (d.  i.  2  tt  :  86 164),  mit  (p  die  geographische  Breite  und  mit  v  die  li- 
neare Geschwindigkeit  des  bewegten  Körpers  bezeichnet  wird,  so  ist  die 

Ablenkungskraft  s^  2  v  C(>  sin  (p. 


1)  D.i.  2  R  TT  :  86 164. 

2)  Allgemeiner  ist  die  Grösse  dieser  £-Komponente : 

[  V :  cos  fp\  —  V  cos  y>  — ■  V  1 cos  91» ]  •» ( 1  —  cos  y»'  j  «s  V  tang  9p  sin  <p, 

3)  Über  die  Frage,  vrie  weit  das  Prinzip  der  Erhaltung  der  Flächen  auf  die  atmosphärischen 
Bewegungen  an  der  Erdoberfläche  überhaupt  anwendbar  ist,  siehe:  Sprung,  Met.  Z.  XVI.  1881. 
S.  57.  Dann  S.  62.  Möller,  Met  Z.  B.  XXV.  1890.  S.  411  und  415,  femer  B.  XXIX.  1894. 
8.  469.  Herrmann  und  Möller,  Met.  Z.  B.  XXXI.  1896.  S.  353.  Eine  nützliche  Tabelle 
der  Differenzen  der  Rotationsgeschwindigkeiten  von  Grad  zu  Grad  und  der  Rotationsmomente 
o/r'^f^iR^cos  f'  hat  Schneidemühl  berechnet  und  veröffentlicht  in  Met.  Z.  B.  XXV.  1890 
8.  394,  mit  Anwendungen. 

4)  Befindet  sich  eine  Luftmasse  in  der  Breite  (p  'im  Abstände  r  von  der  Rotationsachse)  in 

(relativer)  Ruhe,  so  hat  sie  daselbst  die  Rotationsgeschwindigkeit  465  cos  <f.    Wird  sie  ohne  eine 

EinbuBse  derselben  an  den  Äquator  versetzt,   entfernt  sich   demnach  von  der  Rotationsachse,   so 

wird  ihre  Rotationsgeschwindigkeit: 

r  R  cos  (p 

465  cos  (p  -   -,       oder  465  cos  fp  — ^— ^  «  465  cos  y*. 
R  K 

Ist  ^n ««  30^,  so  erhalten  wir  349  m  als  westöstliche  (Geschwindigkeit,  da  letztere  aber  am  Äquator 
465  ist,  würde  dies  Zurückbleiben  einen  Ostwind  von  116  m  Geschwindigkeit  machen.  Der  beim 
Abfliessen  von  Luft  vom  Äquator  gegen  30^  Breite  entstehende  Westwind  hat  dagegen  die  Ge- 
schwindigkeit von  134  m. 
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Die  Ablenkungskraft  ist  dem  Sinus  der  geographischen  Breite  und  der  Ge- 
schwindigkeit des  Körpei-s,  auf  welche  sie  einwirkt,  proportional.  Sie  ist  völlig 
unabhängig  von  dem  Azimuth  (der  Richtung),  in  welchem  die  Bewegung  erfolgt. 
2  (0  ist  eine  konstante  sehr  kleine  Grösse  0.000  146.  Selbst  Poisson  glaubte  des- 
halb, dass  ihre  Wirkungen  (z.  B.  auf  die  Ablenkung  der  Schwingungsebene  des 
Pendels)  unmerklich  bleiben  würden.  Und  doch  hat  diese  geringe  Ablenkungskraft 
einen  so  grossen  Einfluss  auf  den  Verlauf  der  atmosphärischen  Bewegungen,  dass 
man  ihren  Wirkungen  gegenüber  sogar  die  wirklich  treibenden  Kräfte  vielfach  ganz 
übersehen  konnte. 

Die  horizontale  Komponente  der  Ablenkungskraft  der  Erdrotation  2v((isin</> 
wird  auch  die  zusammengesetzte  Zentrifugalkraft  genannt.  Sie  steht  auf  der  Rich- 
tung der  Bahn  des  bewegten  Körpers  senkrecht  und  wirkt  nach  rechts  auf  der 
nördlichen,  nach  links  auf  der  südlichen  Hemisphäre,  i) 

Ausserdem  ist  noch  eine  vertikale  Komponente  der  Ablenkungskraft  vorhanden,  welche 
der  ostwestlichen  Geschwindigkeitskomponente  der  Bewegung  proportional  ist,  also  für  Bewegungen 
in  meriodionaler  Richtung  verschwindet.  Nennen  wir  die  ostwestliche  Komponente  der  Geschwin- 
digkeit v',  so  ist  der  Ausdruck  für  die  vertikale  Komponente  der  Ablenkungskraft  2wv'co8y 
Ist  a  das  Azimuth  der  Windrichtung,  so  ist  v*  ■=  v  sin  n.  Die  vertikale  Komponente  ist  positiv, 
das  ist  nach  oben  gerichtet  bei  Westwinden,  negativ  bei  Ostwinden.  Westwinde  werden 
nach  oben  abgelenkt,  also  gleichsam  vom  Boden  abgehoben,  Ostwinde  nach  unten,  also 
gegen  den  Boden  gedrückt.  Diese  vertikale  Komponente  erreicht  ihr  Maximum  am  Äquator, 
wo  sie  2 />' v'  wird,  an  den  Polen  verschwindet  sie.  Wegen  ihrer  vermeintlichen  Kleinheit  ist 
diese  vertikale  Komponente  bisher  wenig  beachtet  worden,  obgleich  sie  eine  Grösse  derselben  Ord- 
nung ist,  wie  die  horizontal  wirkende  Ablenkungskraft.  N.  Ekholm  hat  auf  ihren  möglichen 
Einfluss  auf  die  Luftströmungen  besonders  aufmerksam  gemacht  (Met.  Z.    1894.   S.  169  etc.). 

V.  Die  Luftzirkulation  über  abnorm  warmen  und  abnorm  Icalten  Teilen  der 
Erdoberfläche  unter  dem  Einfluss  der  Erdrotation. 

Der  vertikale  und  horizontale  Kreislauf  der  Luft  über  erwärmten  oder  erkal- 
teten Teilen  der  Erdoberfläche,  wie  wir  ihn  auf  S.  305  etc.  beschrieben  haben,  nimmt 
unter  dem.  Einfluss  der  ablenkenden  Kraft  der  Erdrotation  andere  Formen  an.  Nur 
am  und  in  nächster  Nähe  des  Äquators  kann  er  so  verlaufen,  wie  er  dort  dargestellt 
worden  ist.  Schon  in  geringer  Entfernung  vom  Äquator  bewirkt  der  Einfluss  der 
Erdrotation,  dass  auf  der  nördlichen  Hemisphäre  die  zentripetalen,  wie  die  zentri- 
fugalen Luftströmungen  nach  rechts  im  Sinne  der  Bewegung  abgelenkt  werden,  auf 
der  südlichen  aber  nach  links.  Die  Luftströmungen  können  deshalb  nur  in  krumm- 
linigen Bahnen,  nicht  mehr  direkt  in  geradem  Verlauf  ihre  Zielpunkte  erreichen.  Es 
entstehen  drehende  Bewegungen,  Luftwirbel,  die  je  nach  der  Intensität  der  Bewe- 
gungen, der  Luftdruckunterschiede   auf   geringere  Entfernungen  hin,  zu  mehr  oder 


1)  Die  allgemeinste  Ableitung  der  Ablenkungskraft  der  Erdrotation  hat  Coriolis  schon 
1835  gegeben  in  seinem  Theorem  der  relativen  Bewegung,  welches  in  allen  Lehrbüchern  der  ana- 
lytischen Mechanik  zu  finden  ist.  In  die  Meteorologie  aber  wurde  dieselbe  erst  eingeführt  von 
Wm.  Ferrel:  The  motions  of  fluids  and  solids  relative  the  Earths  surface  comprising  applications 
to  the  Winds  and  the  Currents  of  the  Ocean.  New- York  1860.  (Separat- Abdruck  aus  Math- 
Monthly.  Vol  I  u.  IL  1859.)  Femer  in  American  Journal  of  Science.  1861.  —  Man  sehe  vor- 
nehmlich: Sprung,  Lehrbuch  der  Meteorologie.  Hamburg  1885.  Eine  einfache  geometrische 
Ableitung  der  Sätze  von  Coriolis  hat  Nils  Ekholm  in  Met.  Z.  B.  XXIX.  1894.  S.  137  gegeben 
und  ihre  Anwendung  auf  die  Luftbewegungen  gezeigt. 
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weniger  vollkommener  Entwickelung  kommen.  Infolge  der  Erdrotation  müssen  alle 
Luftströmungen,  ausgenommen  am  Äquator  und  wo  es  sich  um  relativ  kleine  Strecken 
handelt,  welche  die  bewegte  Luft  zurückzulegen  hat,  mehr  oder  weniger  die  Form 
von  Wirbeln  annehmen,  was  immer  für  eine  Ursache  sie  in  Bewegung  gesetzt  hat 
und  in  Bewegung  erhält. 

Die  Bewegungsformen  der  einem  Orte  niedrigen  Luftdruckes  zufliessenden  und 
von  einem  Orte  höheren  Druckes  abfliessenden  Luftmassen  ergeben  sich  aus  den  Fi- 
guren 22  und  23. 

Fig.  22. 

W 


y  • 
I.  II. 

Schema  der  Ablenkungen  der  Luftströmungen  auf  der  nördlichen  Hemisphäre. 

Vermöge  des  Gradienten  würde  auf  der  Nordseite  das  Luftteilchen  den  Weg 
g  zurücklegen,  also  in  I  einen  Südwind,  in  II  einen  Nordwind  geben.  Gleichzeitig 
wird  aber  die  Ablenkungskraft  der  Erdrotation  wirksam  und  zwar  rechtwinklig  auf 
g,  sie  möge  durch  a  repräsentiert  werden  (a  =  2  w  v  sin  (p,  wenn  v  die  Windgeschwin- 
digkeit). Das  Luftteilchen  wird  daher  der  Resultierenden  folgen,  aus  dem  Nordwind 
in  I  wird  ein  nordöstlicher,  aus  dem  Südwind  in  II  ein  südwestlicher  Wind  entstehen 
Dieselben  Ablenkungen  erfahren  die  übrigen  ursprünglich  dem  Gradienten  direkt  fol- 
genden Luftbewegungen.  Das  Ergebnis  ist  eine  drehende  Bewegung  der  Luftmassen 
um  den  Ort  der  Gleichgewichtsströmung  der  Luftdruckverteilung.  Wo  der  Luftdruck 
unter  jenen  der  Umgebung  gesunken  ist,  also  die  Luft  einem  Orte  niedrigen  Luft- 
druckes von  allen  Seiten  zu  fli  esst,  entwickelt  sich  eine  drehende  Bewegung  gegen 
den  Uhrzeiger  auf  der  nördlichen  Hemisphäre. 

Wo  aber  von  einem  Orte  höheren  Luftdruckes  die  Luft  nach  allen  Seiten  hin 
abfliesst,  erfolgt  die  drehende  Bewegung  im  Sinne  des  Uhrzeigers.  Es  ist  üblich 
geworden,  die  Form  der  Luftbewegung  um  einen  Ort  niedrigen  Luftdruckes  cyklo- 
nal  zu  nennen,  jene  um  einen  Ort  höheren  Druckes  anticyklonal.  Erstere  Be- 
nennung ist  übertragen  worden  von  den  Drehstürmen  der  Tropen,  auf  welche  die 
Benennung  eines  Cyklons  („Kreissturm",  Wirbelsturm)  zuerst  Anwendung  gefunden 
hat.  Letztere  Bezeichnung  soll  nur  den  Gegensatz  zur  Bewegungsform  der  Luft  um 
die  Orte  niedrigen  Luftdruckes  zum  Ausdrucke  bringen.  *)     Die  Intensität  der  Luft- 


1)  Francis  Galton  hat  diese  Bezeichnung  zuerst  vorgeschlagen,  s.  Proc.  Met.  Soc.  London 
1863.  pag.  385,  auch:  Meteorographica  or  Method  of  Maping  the  weather.  London  1863.  Wind 
Charta,  they  testified  to  the  exiitence  of  what  I  ventured  to  call  «anticyclones''. 


818 


Die  Luftzirkulation  unter  dem  EinflusB  der  Erdrotation. 


bewegnng  bleibt  bei  diesen  Bezeichnungen  ganz  ans  dem  Spiel,  ob  kräftig,  ganz 
schwach  oder  selbst  nur  angedeutet,  nennt  man  die  Luftbewegungen  um  Orte 
niedrigen  Luftdruckes  oder  um  Barometerminima  (auch  Barometerdepressio- 
nen  genannt)  cyklonal,  um  Orte  hohen  Druckes  oder  um  Barometermaxima  anti- 
cyklonal.  Da  niedriger  oder  hoher  Luftdruck  auch  über  weite  Strecken  so  gleich- 
förmig verteilt  sein  kann,  dass  keine  wirksamen  Luftdruckunterschiede  in  den  Ge- 
bieten, die  sie  einnehmen,  entstehen,  so  ist  die  Bezeichnung  Barometer^  (oder  Luft- 


Fig.  23. 


Schema  der  Ablenkungen  der  Luftströmungen  auf  der  südlichen  Hemisphäre. 


druck)  Minima  und  Maxima  statt  Cyklone  und  Anticyklone  für  die  Druckverteilung 
in  ihrer  Beziehung  'zu  atmosphärischen  Störungen  die  zweckmässigere.  Der  Luft- 
druck kann  auch  gelegentlich  in  einem  Barometermaximum  tiefer  sein,  als  in  einem 
anderen  Falle  in  einem  Barometerminimum  und  doch  die  entsprechenden  Luftbewe- 
gungen hervorrufen,  denn  es  handelt  sich  bei  denselben  nicht  um  den  Betrag  des 
Luftdruckes  an  sich,  sondern  um  die  Differenzen  desselben  gegen  die  Umgebung. 

Die  Luftbewegung  über  einer  Erdstelle,  die  abnorm  erwärmt  ist,  wo  also  der 
Luftdruck  unten  sinkt,  oben  steigt,  ist  unten  cyklonal,  oberhalb  eines  gewissen  Niveaus, 
der  neutralen  Fläche,  aber  anticyklonal.  Dagegen  ist  die  Luftbewegung  über  einem 
Orte  der  (unten)  kälter  ist  als  die  Umgebung,  wo  also  der  Luftdruck  unten  steigt, 
oben  sinkt,  unten  anticyklonal,  oben  cyklonal. 

Auf  der  südlichen  Halbkugel  ist  der  Sinn  der  Drehung  der  bewegten  Luft  um 
die  Barometerminima  und  -maxima  der  umgekehrte  von  jenem  auf  der  nördlichen 
Halbkugel,  weil  die  Ablenkung  der  Bewegung  nach  links  erfolgt.  Dies  zeigt  die  vor- 
stehende Fig.  23  im  Vergleich  mit  der  Fig.  22. 

Die  Luftbewegungen  um  ein  Barometerminimum,  also  die  cyklonalen  Bewegungen 
erfolgen  auf  der  südlichen  Halbkugel  im  Sinne  eines  Uhrzeigers,  die  Luftbewegungen 
um  ein  Barometermaximum  aber,  oder  die  anticyklonalen  Luftbewegungen  erfolgen 
gegen  den  Uhrzeiger,  wie  Fig.  23  zeigt. 

Wir  finden  daher  in  der  Umgebung  der  Barometerminima  und  -maxima  im  allgemeinen  fol- 
gende Windrichtungen: 
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Quadrant  ESWN|ESWN 

Barometerminimum  Barometermazimum 

Nördliche  Halbkugel 
Wind  SB         SW         NW         NE       |       NW  NE  SE  SW 

Südliche  Halbkugel 
Wind  NE  SE  SW         NW      |       SW         NW         NE  SE 

Liegt  demnach  (auf  der  nördlichen  Halbkugel)  der  niedrige  Luftdruck  im  Westen  eines  Ortes 
so  herrschen  an  demselben  SE-  und  S- Winde,  liegt  er  im  Norden,  so  wehen  SW-  und  W- Winde,  be- 
findet er  sich  im  Osten,  so  herrschen  NW-  und  N- Winde,  und  lagert  er  in  südlicher  Richtung,  so 
wehen  NE-  und  E- Winde. 

Daraus  und  ans  einer  Betrachtung  der  Fig.  22  und  23  wird  man  ohne  Mühe 
finden,  dass  folgender  Satz  als  der  allgemeinste  Ausdruck  für  die  Beziehungen  zwischen 
Luftdruckverteilung  und  Windrichtung  aufgestellt  werden  kann: 

Auf  der  nördlichen  Halbkugel  hat  ein  Beobachter,  der  den  Wind 
im  Bücken  hat,  den  Ort  niedrigen  Luftdruckes  stets  zu  seiner  Linken^ 
auf  der  südlichen  Halbkugel  aber  zu  seiner  Eechten. 

Dies  ist  das  sogenannte  barische  Windgesetz,  meist  auch  das  Gesetz  von 
Bujs  Bailot  genannt,  da  es  von  diesem  niederländischen  Meteorologen  zuerst  in 
klarer  Form  ausgesprochen  und  in  Zusammenhang  mit  den  Witterungserscheinungen 
gebracht  worden  ist,  wodurch  er  selbem  allgemein  Eingang  verschafft  hat.  Doch 
ist  dieser  Satz  auch  schon  früher  von  mehreren  Seiten  erkannt  und  ausgesprochen 
worden.  *) 

Die  Beziehungen  zwischen  Windrichtung  und  Eichtung  des  Gradienten,  sowie 
jene  zwischen  Windstärke  und  Grösse  des  letzteren  werden  in  einem  späteren  Ka- 
pitel noch  eingehender  behandelt  werden  müssen.  Für  die  Erklärung  mittlerer  Wind- 
verhältnisse und  ihrer  täglichen  und  jährlichen  Periode  unter  dem  Einflüsse  der  im 
Laufe  eines  Tages  oder  eines  Jahres  auftretenden  Temperaturunterschiede  zwischen 
benachbarten  Teilen  der  Erdoberfläche  sind  die  im  vorstehenden  dargelegten  Sätze 
zunächst  ausreichend. 


Viertes  Kapitel. 

Anwendung  der  gewonnenen  Sätze  znr  Erklärung  yerscliiedener 

lokaler  MVindsysteme. 

I.  Konvektionsstromungen  mit  einer  täglichen  Periode. 

A.  Land-  und  Seewinde. 

Einer  der  einfachsten  unter  den  Fällen,  in  welchen  die  oben  geschilderte  ver- 
tikale und  horizontale  Luftzirkulation  über  verschieden  erwärmten  benachbarten  Teilen 
der  Erdoberfläche  zur  Beobachtung  gelangt,  ist  der  bekannte  Wechsel  zwischen  den 
Land-  und  Seewinden  an  den  Küsten  im  Laufe  eines  Tages.  Die  Erscheinung  selbst 
ist  kurz  folgende: 


1)  Der  Amerikaner  Co  ff  in  bemerkte  schon  1853  in  seinem  Werke  ,  Winds  of  the  Globe* 
dass  die  vorherrschenden  Winde  den  niedrigen  Luftdruck  zu  ihrer  Linken  haben.  Doch  hat  dies 
keinen  weiteren  Einfluss  auf  die  Entwickelung  der  Meteorologie  gehabt,  liuys  Ballot  hat  den 
nach  ihm  genannten  Satz  zuerst  in  den  Comptes  rendus  der  Pariser  Akademie,  Nov.  1857,  ver- 
öffentlicht, die  Begründung  (aber  nach  dem  Hadleyschen  Prinzip,  indem  er  bloss  die  Nord-  und 
Südwinde  eine  Ablenkung  erfahren  lässt)  erst  später  (1860)  gegeben. 
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,Die  Bewohner  der  Seeküste  in  tropischen  KUmaten  erwarten  jeden  Morgen  mit  Ungeduld 
die  Ankunft  der  Seebrise.  Dieselbe  setzt  gewöhnlich  ein  gegen  10'»  vormittags.  Mit  ihrer  An- 
kunft schwindet  die  drückende  Schwüle  des  Morgens,  und  eine  erquickende  Frische  der  Luft  scheint 
allen  neues  Leben  und  Lust  zu  ihren  täglichen  Arbeiten  zu  geben.  Um  Sonnenuntergang  tritt, 
abermals  Windstille  ein.  Die  Seebrise  hat  aufgehört,  und  in  kurzem  setzt  nun  die  Landbrise  ein. 
Dieser  Wechsel  von  Land-  und  Seewind,  ein  Wind  von  der  See  bei  Tag  und  vom  Lande  bei  Nacht, 
ist  so  regelmässig  in  den  tropischen  Gegenden,  dass  man  ihm  mit  gleicher  Zuversicht  entgegen 
sieht,  wie  dem  Auf-  und  Untergang  der  Sonne.**  *) 

Die  Land-  und  Seewinde  sind  in  niedrigeren  Breiten,  wo  ein  eigentlicher 
Winter  fehlt,  eine  das  ganze  Jahr  hindurch  auftretende  Erscheinung,  in  höheren 
Breiten  kommen  sie  fast  nur  in  der  wärmeren  Jahreszeit  zur  Entwickelung.  Auch 
an  den  Ufern  grösserer  Seen  treten  diese  periodischen  Winde  ein,  z.  B.  am  Genfer 
See,  wo  am  Nordufer  (hei  Morges)  der  Landwind  Morget,  der  Seewind  Eebat  heisst.^) 

Die  Richtung  der  Land-  und  Seewinde  ist  im  allgemeinen  ziemlich  senkrecht 
zu  dem  Verlaufe  der  Küste,  folgt  also  wohl  nahezu  der  Richtung  des  lokalen 
Gradienten.  So>^ie  aber  in  ihrem  Verlaufe  die  Luft,  die  sie  speist,  von  weiter  her- 
kommt, tritt  die  Ahlenkungskraft  der  Erdrotation  ins  Spiel  und  sie  werden  (auf  der 
nördlichen  Halbkugel)  nach  rechts  abgelenkt.  Ein  Seewind,  der  morgens  bei  Beginn 
aus  E  rechtwinklig  zur  Küste  weht,  dreht  sich  bis  gegen  Abend  nach  Süd,  der  ent- 
sprechende Landwind,  der  abends  aus  W  einsetzt,  dreht  sich  in  der  Nacht  nach  N. 
Diese  periodischen  Winde  drehen  sich  also  im  Lauf  des  Tages  mit  der  Sonne. 

Die  Seebrise  wird  an  tiefer  gelegenen  Orten  früher  gefühlt  als  an  höher  ge- 
legenen. 

Die  eingehendsten  Untersuchungen  über  den  Eintritt  und  Verlauf  der  Land- 
und  Seewinde  sind  von  der  Neu-England  meteorologischen  Gesellschaft  veranstaltet 
worden  im  Sommer  1887.  Der  Bericht  über  die  Ergebnisse  derselben  ist  einer  der 
wertvollsten  Beiträge  zu  diesem  Kapitel  der  Meteorologie.  3) 

Der  Seewind  macht  sich  hier  wie  überall  zuerst  auf  dem  Meere  geltend  und  arbeitet  sich 
allmählich  gegen  die  Küste  hin  fort.  Er  erreicht  dieselbe  an  ruhigen  warmen  Morgen  um  8"*, 
meist  aber  erst  um  9''  oder  10'',  zuweilen  selbst  erst  mittags.  Die  Seebrise  dringt  mit  einer  Ge- 
schwindigkeit von  kaum  1  m  pro  Sekunde  landeinwärts  vor,  während  die  Windstärke  selbst 
viel  grösser  ist,  4 — 7  m,  wenn  sie  ihre  volle  Höhe  erreicht  hat.  Die  Luft  muss  demnach  in  Front 
des  vordringenden  Seewindes  aufsteigen.  Der  Seewind  dringt  nicht  weit  in  das  Land  ein,  seine 
Herrschaft  erstreckt  sich  bloss  über  einen  Küstensaum  von  20 — 40  km  und  seine  Dauer  wird  land. 
einwärts  immer  kürzer,  so  dass  sich  selbe  an  der  Grenze  des  Vordringens  bloss  auf  einige  Minuten 
erstreckt.     Bei  Boston  liegt  im  Büttel  um  1  '>  die  Grenze  der  Seebrise  16  km  von  der  Küste,  um 


1)  M.  F.  Maury,  The  Physical  Geography  of  the  Sea  and  its  Meteorology.  15.  Bxlition. 
London  1874.  Chapter  VI.  pag.  133 — 145.  Vortreffliche  Beschreibung  der  Land-  und  Seewinde 
und  ihrer  Wirkungen.  Die  klassische  Beschreibung  derselben  von  Kapt.  Dampier  in  den  ,Voy- 
sages*'  (London  1705)  findet  man  reproduziert  im  American  Met.  Journal.   Vol  IV.   pag.  60. 

2)  F.  A.  Forel,  Le  Ldman.  Tome  1.  1892.  S.  307.  Der  Landwind  herrscht  von  Sonnen- 
untergang (5 — 7''  abends)  bis  zur  Mitte  des  Vormittags  (7 — 9 ''am),  der  Seewind  von  10'' a  bis 
4  •'  p.  Derselbe  ist  (hier)  schwächer  als  der  Landwind.  Sehr  bemerkenswert  für  die  Theorie  ist,  daas, 
wie  Forel  besonders  hervorhebt,  die  Beobachtungen  ergeben,  dass  der  Landwind  nicht  an  der 
Küste,  sondern  landeinwärts  zuerst  auftritt  und  sich  gegen  den  See  hin  fortpflanzt.  Umgekehrt 
entsteht  der  Seewind  draussen  über  dem  See  und  pflanzt  sich  gegen  das  Ufer  fort.  Forel  nennt 
deshalb  diese  täglichen  Brisen  ,vents  de  refoulement  (et  non  vents  d'appel)*. 

3)  An  Investigation  of  the  sea  breeze.  Annais  of  the  Astr.  Observ.  Harvard  College.  Vol 
XXI.  P.  II.  Cambridge  1890.  Über  eine  scharfe  Trennuugslinie  zwischen  dem  Land-  und  See- 
winde s.  Appleton  im  American  Met.  Journal.  Vol.  IX  4. 
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4ii  22'/s  km.  Mit  dem  Vordringen  landeinwärts  nehmen  die  Eigenschaften  des  Seewindes,  seine 
Kühle,  Frische  und  Luftfeuchtigkeit,  immer  mehr  ab,  immer  aber  weist  die  Seebrise,  auch  wenn 
sie  sich  erwärmt  hat,  den  Meeresduft  auf.  An  der  Küste  selbst  ist  der  Seewind  so  kühl,  dass  er 
dem  normalen  Ansteigen  der  Temperatur  Einhalt  thut.  ^) 

0.  Erümmel  bestätigt  nach  seinen  Beobachtungen  an  der  Küste  bei  Para, 
dass  hier  (wie  zu  Saigun,  Rangnn,  Kamerun)  die  Seebrise  besonders  kräftig  auftritt, 
wenn  sie  gleichzeitig  mit  der  Flut  einsetzt.  Die  Hebung  der  isobarischen  Flächen 
über  der  See  gegen  das  Land  hin  durch  die  Flutwelle  genügt  zur  Erklärung  dieser 
bemerkenswerten  Erscheinung. 

Die  Eigenschaften  des  Seewindes,  Erniedrigung  der  Temperatur  und  Zunahme  der  Luft- 
feuchtigkeit, treten  vielleicht  nirgends  so  drastisch  in  Erscheinung  wie  an  der  Küste  von  Sene- 
gambien,  die  im  Winter  regenlos  und  trocken  und  bei  Tage  sehr  heiss  ist.  Der  franzöpisohen 
Expedition  zur  Beobachtung  einer  Sonnenfinsternis  (April  1893)  verdanken  wir  darüber  höchst 
interessante  Beobachtungen,  namentlich,  da  dieselbe  mit  registrierenden  Instrumenten  ausge- 
rüstet war. 

Li  der  Nacht  und  am  Morgen  weht  der  NE- Wind  aus  dem  Innern  des  Landes  und  bringt 
anfangs  frische  Luft.  Sowie  aber  die  Sonne  den  Boden  erwännt,  steigt  die  Temperatur  rasch,  so 
dass,  wenn  der  Eintritt  der  Seebrise  sich  bis  2  oder  3i*p  verzögert,  das  Thermometer  auf  40® 
steigen  kann;  tritt  aber  der  Seewind  schon  vor  Mittag  ein,  so  überschreitet  das  Temperator- 
maximum  nicht  28 — 30®.  Das  Herankommen  der  Seebrise  vom  offenen  Ozean  her  kündet  sieh 
dadurch  an,  dass  dieselbe  die  Orientierung  der  Wellenzüge  und  damit  die  Färbung  des  Meeres 
ändert.  Die  dunkelblaue  Trennungslinie  kann  man  bis  auf  eine  Distanz  von  2 — ^3  km  deutlioh  sehen. 
Es  dauert  öfter  eine  halbe  Stunde,  bis  die  Brise  die  Küste  erreicht,  und  das  giebt  eine  Qeschwin- 
digkeit  des  Fortschreitens  der  Seebrise  von  6  km  pro  Stunde.  Die  Temperaturabnahme  beim 
Eintritt  des  Seewindes  an  der  Küste  ist  ausserordentlich  rasch,  so  rasch,  dass  die  registrierenden 
Thermometer  derselben  nicht  folgen  können  und  anfänglich  um  mehrere  Grade  hinter  derselben 
zurückbleiben.    Die  Feuchtigkeit  steigt  ebenso  rasch,  als  die  Temperatur  sinkt. 

Im  Mittel  von  15  allerdings  extremen  Fällen  zwischen  dem  5.  Januar  und  14.  April  erhält 
man  folgende  Daten  über  die  Eigenschaften  des  Seewindes  an  der  Küste  von  Senegambien: 


Zeit  im  Mittel 
Temp.  u.  Feuchtigkeit 


vor 
Beginn 


Temperatur 
während  der  3  fol- 
genden Stunden 


Ip 
34.2 


2 
25.3 


3 

24.6 


4 
24.8 


Relative  Feuchtigk.  in  Proz. 


vor 
Beginn 


IP 

12 


während  der  3  fol- 
genden Stunden 


Sprung  der 

Tempe- 1  Fench- 

ratur   i  tigkeit 


56 


3 
56 


4 
55 


90 


44  Proz. 


In  manchen  Fällen  sinkt  die  Temperatur  sogleich  um  12— 13^  dann  bleibt  sie  konstant 
oder  nimmt  sogar  wieder  etwas  zu.     (Met.  Z.   1899.   S.  373.) 

Die  Reproduktion  der  Aufzeichnungen  der  Registrierinstrumente  für  Feuchtigkeit,  Temperatur 
und  Luftdruck  vom  8.  bis  10.  Febr.  1893  (auf  S.  178  Fig.  13)  zeigt  am  besten  den  merkwürdigen  Gang 
der  beiden  ersteren  Elemente  unter  dem  Einfluss  des  Seewindes,   während  das  Barometer  davon 


1)  Zu  Manchester  an  der  Neu -Englandküste,  das  dem  Seewind  besonders  ausgesetzt  ist, 
zeigen  sich  im  Sommer  zwei  Temperaturmazima,  das  eine  vor  dem  Eintritt  desselben,  das  andere 
nach  dessen  Abflauen.    Dasselbe   ist  nach  Bijourdan  der  Fall  an  der  Küste  von  Senegambien. 

Im  Staate  New  Jersey  dringt  die  Seebrise  durchschnittlich  kaum  16  km  in  das  Land  ein, 
aber  diese  Grenze  ist  sehr  verschieden  je  nach  der  Richtung  der  Küstenlinie  und  der  Boden- 
gestalt. Wald  hält  die  Seebrise  auf,  Fehlen  von  Hügeln  begünstigt  ihr  Eindringen.  Bei  lang- 
anhaltendem  trockenen  Wetter  erweitert  sich  ihr  Bereich  beträchtlich,  es  verspätet  sich  aber  dabei 
ihr  Eintreten.  Zu  sehr  trockenen  Zeiten  und  im  Frühlinge  zuweilen  ist  die  eigentümliche 
feuchte  erfrischende  Seeluft  bis  über  30  km  landeinwärts  zu  spüren,  und  gelegentlich  streicht  sie 
über  den  ganzen  Staat.  Sie  kommt  aber  an  dieser  Grenze  erst  etwa  um  4**  pm  und  nur  ausnahms- 
weise an.    CUmatology  of  New  Jersey  by  J.  Smook.    Trenton  1888. 
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unberührt  bleibt  nnd  seine  normalen  Doppelwellen  Tag  für  Tag  gleichmüssig  liefert.  Die  Tem- 
peratur steigt  ausserordentlich  rasch  bis  zum  Eintritt  des  Seewindes,  und  gleichzeitig  sinkt  die 
Feuchtigkeit.    Die  Änderung  dieser  beiden  Elemente  zeigt  den  sohär&ten  Gegensatz. 

Mächtigkeit  der  Seebrise.  Bei  Ballonfahrten  an  einer  Küste  hat  man 
schon  öfter  die  Erfahrung  gemacht^  dass  die  Seebris^  sich  nnr  bis  zn  einer  gewissen 
nicht  beträchtlichen  Höhe  hinauf  erstreckt.  Darüber  weht  der  Wind  vom  Lande 
gegen  die  See  hinaus. 

Am  unangenehmsten  hat  dies  ein  Luftsohiffer  in  Madras  erfahren,  der  erwartete,  von  dem 
Seewind  landeinwärts  getragen  zu  werden,  aber  bald  in  die  obere  Strömung  geriet  und  auf  das 
Meer  hinaus  getrieben  wurde.  Tissandier  wurde  mehrmals  an  der  französischen  Küste  in  der 
Höhe  nach  NW  auf  den  Kanal  hinausgetrieben,  konnte  aber,  indem  er  den  Ballon  400  m 
senkte,  mit  dem  unteren  Seewind  wieder  das  Land  erreichen. 

Die  Höhe  der  Seebrise  bei  Toulon  wurde  am  16.  und  18.  Oktober  1893  nachmittags  bei 
Ballonfahrten  zu  rund  500  m  gefunden,  darüber  wehte  der  Wind  auf  das  Meer  hinaus. 

Im  August  1879  wurden  auf  Coney  Island  bei  New* York  spezielle  Untersuchungen  über 
die  Höhe  der  Seebrise  mittelst  Fesselballon  angestellt.  Es  ergab  sich,  dass  dieselbe  im  Mittel 
bis  zu  150 — 200  m  reichte,  von  240  bis  gegen  400  m  war  der  Wind  stets  von  NW,  unten  zwischen 
SE  bis  SW.  Die  Temperatur  zeigte  oben,  wo  der  Landwind  wehte,  eine  geringe  Zunahme  oder 
doch  keine  Abnahme. 

Hierher  gehört  auch  die  Beobachtung  von  L.  y.  Buch  auf  Teneriffa.  Bei  Laguna  (510  m, 
auf  einem  Landrücken  gelegen)  herrscht  im  Sommer  NW.  Etwas  tiefer  am  Abhänge  steht  eine 
Windmühle,  deren  Flügel  stets  gegen  NW  gedreht  sind.  Unterhalb  auf  dem  Wege  nach  S.  Cruz 
in  ca.  300  m  steht  eine  andere  Windmühle  mit  den  Flügeln  beständig  gegen  Süd,  denn  bis  dahin 
reicht  noch  der  Seewind,  und  beide  Mühlen  sind  gewöhnlich  gleichzeitig  im  Gange. 

Der  Landwind  scheint  durchschnittlich  viel  schwächer  aufzutreten  als  der  See- 
wind. Ferrel  erklärt  die  grössere  Stärke  des  Seewindes  gegenüber  dem  Landwinde 
dadurch,  dass  das  Land  auch  im  Tagesmittel  (in  den  Tropen  das  ganze  Jahr,  bei 
uns  bloss  im  Sommer)  wärmer  bleibt  als  das  Meer,  der  Temperaturgradient,  der  bei 
Nacht  den  Landwind  erzeugt,  deshalb  kleiner  ist  als  jener  bei  Tage,  dem  der  See- 
wind seine  Entstehung  verdankt.  Sicherlich  ist  aber  auch  der  viel  grossere  Reibungs- 
widerstand, den  der  Landwind  in  den  unteren  Schichten  zu  überwinden  hat,  bei 
dieser  Schwächung  wesentlich  beteiligt,  während  der  Seewind  über  die  glatte  Ober- 
fläche der  See  mit  geringem  Verlust  an  Geschwindigkeit  herkommt.  Dazu  kommt  noch 
die  Verstärkung  aller  Winde  bei  Tage  über  dem  Lande,  die  dem  Seewind,  nicht 
aber  dem  Landwind  zu  gute  kommt. 

Erklärung  der  Land-  und  Seewinde.  Man  wird  aus  den  vorstehenden 
Beschreibungen  des  Auftretens  der  See-  und  Landwinde  sogleich  erkennen,  dass  sie 
vollkommen  mit  dem  Schema  der  Luftzirkulation  übereinstimmen,  das  wir  S.  306 
aufgestellt  haben.     Und  damit  ist  auch  ihre  Erklärung  gegeben. 

Das  Land  erwärmt  sich  bei  Tag  rascher  und  stärker  als  das  Meer.  Die  Luft  über  dem 
Lande  nimmt  bald  eine  höhere  Temperatur  an,  als  jene  über  dem  Meere,  wo  die  tägliche  Wärme- 
schwankung kaum  2 — 3^  beträgt,  während  sie  über  dem  Lande  8 — 10^  imd  noch  mehr  erreicht. 
Der  Luftdruck  steigt  in  der  Höhe  über  dem  Lande,  während  dies  über  dem  Meere  kaum  über- 
haupt der  Fall  ist.  Deshalb  beginnt  zuerst  die  Luft  über  dem  Lande  in  der  Höhe  gegen  das 
Meer  hin  abzufliessen,  es  steigt  infolgedessen  vom  Morgen  an  der  Luftdruck  über  der  Meeresfläche 
während  er  über  dem  Lande  sinkt.  Dies  hat  zur  Folge,  dass  nun  auch  unten  eine  Luftströmung 
eintritt  und  zwar  von  der  See  gegen  das  Land,  der  Seewind.  Bei  Nacht  verhält  es  sich  umge- 
kehrt, das  Land  und  die  Luft  darüber  erkalten  rascher  und  stärker  als  das  Meer,  und  die  See- 
luft. Deshalb  kehrt  sich  nun  der  Vorgang  um.  Die  Luft  in  der  Höhe  fliesst  'gegen  das  Land 
und  steigert  dort  den  Luftdruck,  während  derselbe  über  dem  Meere  zu  sinken  beginnt.  Infolge- 
dessen entsteht  unten  eine  Luftströmung  vom    Lande    gegen    das  Meer,    der  Landwind.    In  den 
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Morgen-  und  Abendstunden^  zwischen  den  Brisen,  tritt  ein  Gleichgewichtszustand  und  damit  Wind- 
stille ein. 

Man  hat  sich  nach  dem  Vorstehenden  den  Seewind  nicht  als  einen  Aspirationswind  (vent 
d'appel)  zu  denken,  direkt  durch  die  Erwärmung  der  Küste  herbeigezogen,  denn  in  diesem  Falle 
müsste  er  zuerst  an  der  Küste  beginnen  und  sich  seewärts  fortpflanzen,  was  nicht  der  Fall  ist. 
Er  beginnt  ja  zuerst  draussen  und  «arbeitet*  sich  gegen  die  Küste.  Seine  Ursprungsstätte  liegt 
in  der  That  draussen  über  der  See,  wohin  die  Landluft  bei  Nacht  in  der  Höhe  abfliesst  und  da- 
durch den  Luftdruck  steigen  macht.  Die  an  sich  sehr  geringe  Druckdifferenz  gegen  das  Land  hin 
yermag  zuerst  bloss  die  Luft  über  der  glatten  Meeresoberfläche  in  Bewegung  zu  setzen,  während 
über  dem  rauhen  Lande  die  Reibung  zu  stark  ist  und  die  eintretende  Bewegung  vorerst  noch 
henmit  Erst  wenn  daselbst  die  stärkere  Erwärmung  das  geringe  DruckgefäUe  noch  gesteigert  hat, 
yermag  die  Seeluft  auch  in  das  Land  hinein  einzudringen,  wobei  sie  von  der  aufsteigenden  Luft- 
bewegung über  dem  Lande  unterstützt  wird. 

Wenn  die  vorstehende  Erklärung  der  Land-  und  Seewinde  richtig  ist,  so  muss  der  Luft- 
druck über  der  See  bei  Nacht  und  noch  bis  zum  Vormittag  stärker  fallen  als  über 
dem  Lande,  umgekehrt  bei  Tag  über  dem  Lande  stärker  fallen  als  über  der  Wasserfläche, 
wohin  die  Luft  in  der  Höhe  vom  Lande  abfliesst.  Der  Luf tdruokunterschied ,  Wasser  —  Land, 
muss  bei  Tag  positiv,  bei  Nacht  negativ  sein.  Das  zeigen  uns  auch  in  der  That  die  Beobachtungen 
über  den  täglichen  Qang  des  Barometers  auf  dem  Meere  und  an  der  Küste  gegenüber  jenem  über 
dem  Lande. 

Luftdruckunterschiede  zwischen  Küste  und  Land  im  Juni  (Hundertel-Millimeter). 

Mttn.  2  4  6  8  10        Mttg.       2  4  6  8         10 

Valentia-Kew  — 11       —19      —38      —45      —40      —14         13        36        48        44        23        5 

Bei  Nacht  ist  der  Luftdruck  an  der  Küste  niedriger,  bei  Tag  über  dem  Lande,  wie  dies 
zum  Entstehen  der  Land-  und  Seewinde  notwendig  ist. 

Der  tägliche  Gang  des  Barometers  auf  der  Insel  Pelagosa,  in  der  Mitte  der  Adria,  ver- 
glichen mit  jenem  zu  Rom  zeigt  dasselbe  Verhältnis: 

Mttn.  2  4  6  8  10       Mttg.       2  4  6  8  10 

Pelagosa  —  Rom  (Meer  —  Land).     Sommer  (Hundertel-Millimeter). 

—25       —31       —33      —29       —13         19         47         44         33         10       —6       —16 

Die  oben  vorgetragene  Theorie  der  Entstehung  der  Land-  und  Seewinde  ist  durch  diese  Er- 
gebnisse stündlicher  Luftdruckaufzeichnungen  wohl  zur  Evidenz  als  richtig  nachgewiesen,  wenn 
wir  auch  die  numerische  Grösse  der  Gradienten,  welche  den  Land-  und  den  Seewind  in  Bewegung 
setzen,  wegen  Mangels  passend  gelegener  Beobachtungsorte  und  wegen  der  Geringfügigkeit  dieser 
Druckdifferenzen  zumeist  nicht  berechnen  können. 

B.  Die  Berg-  und  Thalwinde. 

1.  Allgemeines.  Die  periodischen  Tag-  und  Nachtwinde  der  Gebirgsthäler 
nnd  der  Bergabhänge  überhanpt,  die  sich  oft  weit  in  die  anliegenden  Niederungen 
hinaus  fühlbar  machen,  haben  manche  Ähnlichkeit  mit  den  Land-  und  Seewinden. 
Die  Ähnlichkeit  besteht  nicht  bloss  in  der  gleichen  Dauer  der  Periode,  sondern  auch 
in  der  Art  ihrer  Entstehung. 

In  allen  Bergländem  der  Erde  ist  die  Erscheinung  eines  täglichen  Wechsels 
entgegengesetzter  Windrichtungen  bekannt.  Tag  üb  er,  etwa  von  9 — 10^  vormittags 
an  bis  Sonnenuntergang,  weht  der  Wind  thalaufwärs,  in  der  Nacht  stellt 
sich  ein  entgegengesetzter  Wind  ein,  der  gegen  den  Ausgang  der  Thäler 
hin  gerichtet,  also  ein  hinabwehender  Wind  ist  und  noch  einige  Zeit  nach 
Sonnenaufgang  andauert^  bis  das  Thal  sich  wieder  erwärmt  hat. 

Fournet  in  Lyon,  der  diese  periodischen  Winde  zum  Gegenstand  eingehender 
Untersuchungen  gemacht  hat^  charakterisiert  dieselben  kurz  folgendermassen  i): 


1)  Fournet,   Des  brises   de  jour  et  de  nuit  autour  des  Montagnes.    Pogg.  Annalen.    Er- 
gänzungsband I.    1842. 
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Die  Berg-  and  Thalwinde  entwickeln  sich  am  stärksten  in  den  Thälern,  ohne 
denselben  ausschliesslich  eigen  zu  sein,  denn  sie  äussern  sich  längs  allen  Abhängen 
und  der  Strom  der  Thäler  ist  nur  das  Resultat  von  partiellen  aufsteigenden  Be- 
wegungen (Tag)  oder  lateralen  Kaskaden  (Nacht).  Der  Übergang  von  der  ab- 
steigenden zur  aufsteigenden  Bewegung  ist  rascher  in  engen  und  kurzen  schlucht- 
artigen ThälerU;  langsamer  in  weiteren  Thalbecken,  wo  die  aufsteigende  Bewegung 
meist  erst  gegen  10^  morgens  frei  im  Gange  ist  und  der  absteigende  Nachtwind  erst 
gegen  9^  abends  regelmässig  zu  werden  anfängt.  Die  Übergangszeiten  schwanken 
mit  den  Jahreszeiten.  Die  Konfiguration  des  oberen  Teiles  der  Thäler  übt  einen 
grossen  Einfluss  auf  diese  Winde  aus,  und  zwar  wechselnd  nach  den  Stunden  und 
Jahreszeiten.  Zuweilen  ist  der  |Winter  mit  seinen  Schneefällen  den  Nachtwinden 
am  günstigsten,  während  dagegen  im  allgemeinen  der  Sommer  die  Tageswinde  ver- 
stärkt. 1) 

In  allen  Jahreszeiten,  sagt  Bich.  Strache  j,  wehen  die  Winde  in  den  Thälem 
des  Himalaja  bei  Tag  aufwärts  gegen  die  höchsten  Teile  der  Grebirgskette  und  ab- 
wärts bei  Nacht  Die  Tagwinde  erreichen  ihre  grösste  Stärke  auf  den  hohen  Pässen 
nach  Tibet,  und  die  Nachtwinde  dort^  wo  die  Thäler  der  grossen  Flüsse  in  die  Ebene 
ausmünden. 

Junghuhn  berichtet  von  Java,  dass  dort  von  6 — 7^  abends  an  von  den  Seiten 
aller  hohen  Berge  ein  beständiger  Wind  von  den  Gipfeln  bergabwärts  weht.  Das 
gleiche  sagt  Kohlbrugge.^)  Vielfach  wird  bloss  der  Nachtwind  beachtet,  da  er 
wegen  seiner  niedrigen  Temperatur  sich  fühlbarer  macht  als  der  Tagwind,  er  ist  in 
manchen  Fällen  auch  heftiger  als  der  letztere.  Dies  |ist  meist  der  Fall,  wo  enge 
schluchtartige  kühle  Thäler  sich  gegen  weitere  wärmere  Thalbecken  oder  Niede- 
rungen öfiEnen. 

Die  nächstliegende  Erklärung  der  thalaufwärts  streichenden  Tagwinde  ist  jene  durch  die 
höhere  Erwärmung  der  Berghänge,  welche  Fournet  ausführlicher  entwickelt  hat  und  welche 
früher  schon  auf  S.  100  kurx  erörtert  worden  ist.  Die  Erklärung  der  Nachtwinde  macht  keine 
Schwierigkeit.  Die  an  den  Berghängen  durch  die  nächtliche  Wärmeansstrahlnng  des  Bodens  er- 
kaltete Luft  fliesst,  dem  Gefälle  des  Bodens  folgend,  längs  demselben  in  die  Niederung  hinab.  Sie 
folgt  dabei  den  tiefsten  Einsenkungen  und  der  Sohle  der  Thäler  gerade  so  wie  abfliessendes  Wasser. 
Im  Winter  ist  diese  natürliche  ,  Drainage*  der  kalten  Luftmassen  besonders  auffiUlig  entwickelt. 
Wo  der  Abfluss  gehemmt  oder  doch  behindert  ist,  bilden  sich  auch  Seen  und  Tümpel  kalter  Luft 
und  damit  die    sonderbaren  Anomalien  der  yertikalen  Temperaturverteilung ,    welche  S.  106  etc. 


1)  Die  Tag-  und  Nachtwinde  haben  häufig  Eigennamen.  Am  Comersee  heisst  der  aufwärts 
wehende  Tagwind  „la  breva**  (breva  di  Leoco  und  breva  di  Como  nach  den  beiden  Seearmen). 
Der  nächtliche  Gegenwind  heisst  «Tiyano*.  Am  Gardasee  weht  die  ^Ora"  als  Südwind  im  Sommer- 
halbjahr von  12Vs&  bis  8'' p  vom  unteren  zimi  oberen  Ende  des  Sees,  auch  im  Etschthal  weht 
die  Ora  kräftig  thalaufwärts.  Der  Nachtwind,  der  zuweilen  sehr  stark  auftritt,  heisst  am  Garda- 
see «Sover"  (Sopero,  Paesano).  Auch  auf  den  Seen  der  Nordalpen  wechseln  der  ,  Unterwind*  und 
der  ,  Oberwind "  regelmässig  ab. 

In  den  Alpenthälem  gilt  es  als  populäre  Wetterregel,  dass  das  Ausbleiben  des  täglichen 
Windwechsels  einen  Witterungsumschlag,  d.  h.  schlechtes  Wetter  bedeutet,  und  zwar  mit  einigem 
Recht,  weil  dies  anzeigt,  dass  die  Luftdmckdifferenzen  sich  verstärkt  haben  und  die  Lokalwinde 
unterdrücken,  somit  allgemeine  kräftigere  Luftströmungen  eintreten,  die  für  das  Gebirge  meist 
Wolken  und  Regen  bringen. 

2)  S.  Met.  Z.  B.  XXXIV.  1899.  Zu  Tosari  (1780  m)  kommt  der  aufsteigende  Luftstrom 
um  10^*  morgens  an,  der  absteigende  am  Abend  ist  selten  stark,  er  folgt  den  Abhängen,  nicht 
den  Schluchten. 
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behandelt  worden  sind.  Am  stärksten  wird  der  Nachtwind  dort  auftreten,  wo  der  Querschnitt 
seines  Bettes  sich  yerengt  und  wo  enge  sohluchtartige  Thäler,  welche  bald  (im  Schatten  liegen 
und  durch  eine  dichte  Vegetationsdecke  abgekühlt  werden,  ihn  mit  reichlichen  Zuflüssen  kalter 
Luft  versorgen. 

Nicht  so  einleuchtend  erscheint  es  aber,  weshalb  die  bei  Tage  über  dem  Thalbecken  er- 
wärmte Luft  nicht  direkt  emporsteigt,  wie  über  der  Ebene,  sondern  der  schwach  geneigten  Thal- 
Bohle  folgend  als  horizontaler  Wind  aufwärts  weht. 

Die  Theorie  von  Fournet  erklärt  nicht,  wie  es  geschehen  kann,  dass  die 
über  dem  Thale  erwärmte  Lnft  vom  unteren  wärmeren  Ende  gegen  das  obere 
kühlere  Ende  strömt. 

2.  Erklärung  der  Berg-  nnd  Thalwinde.  Die  Erwärmung  der  Berg- 
hänge in  Verbindung  mit  der  stärkeren  Hebung  der  Flächen  gleichen 
Druckes  über  der  angrenzenden  Niederung  (gegenüber  jener  im  Berglande 


Fig.  24. 
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Bergwinde  —  Hebung  der  Flächen  gleichen  Druckes. 


selbst)  erklärt  vollkommen  den  wahren  Charakter  der  Thalwinde,  die  in  den  Thälern 
längs  deren  Sohle  nnd  dann  längs  der  Berghänge  aufwärts  wehen  und  dabei  die 
Anomalie  darbieten,  dass  sie  (unten)  von  wärmeren  nach  kälteren  Teilen  der  Erd- 
oberfläche fliessen,  sowie  auch  (scheinbar)  von  Gegenden  niedrigeren  Druckes  gegen 
solche  mit  höherem  Druck.  ^ 

Es  stelle  A  B  einen  Bergabhang  dar.  Die  parallel  verlaufenden  Geraden  a  a 
sind  Horizontale  und  stellen  Flächen  gleichen  Luftdruckes  vor,  so  lange  die  Tem- 
peratur gleichmässig  verteilt  ist.  Nun  kommt  aber  die  Sonne  und  erwärmt  die  Luft- 
massen über  dem  Thale  und  über  dem  Berghang.  Die  Wirkung  der  steigenden 
Wärme  ist  eine  steigende  Ausdehnung  der  Luftsäulen  über  dem  Thale  und  über  den 
Bergabhängen.  Dabei  werden  aber  die  längeren  Luftsäulen  über  dem  Thale  und 
über  den  unteren  Hängen  stärker  ausgedehnt  als  die  höheren  kürzeren,  selbst  eine 
gleiche  Temperatursteigerung  vorausgesetzt,  in  Wirklichkeit  nimmt  letztere  aber  mit 
der  Höhe  ab,  wodurch  der  Effekt  noch  vergrössert  wird.   Dadurch  werden  die  Flächen 


8.  444. 


1)  Siehe   Kann,    Zur   Theorie    der  Berg-    und    Thal  winde.     Zeitschrift  für  Met.     B.  XIV. 
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gleichen  Druckes  über  den  Niederungen  am  stärksten  gehoben,  weniger  über  den 
Abhängen  nnd  gar  nicht  mehr  in  den  Punkten ,  in  welchen  diese  Flächen  (a  a)  die 
Bergabhänge  schneiden.  In  jeder  Horizontalen  steigt  der  Luftdruck  mit  zunehmen- 
der Entfernung  vom  Bergabhang,  während  er  an  letzterem  selbst  konstant  bleibt 
Alle  Flächen  gleichen  Druckes  bekommen  derart  ein  Gefälle  gegen  den  Bergabhang  hin, 
wie  die  punktierten  Linien  andeuten,  und  die  Luft  strömt  deshalb  in  allen 
Höhen  dem  Berghange  zu. 

Die  auf  dem  Berghange  lagernde  Luft  erwärmt  sich  aber  auch  und  zwar  stärker 
als  die  Luft  in  gleicher  Höhe  weiter  draussen;  sie  erhält  dadurch  das  Bestreben 
aufzusteigen.  Es  wirken  demnach  auf  die  dem  Bergabhange  sowie  der  geneigten 
Thalsohle  unmittelbar  aufliegenden  Luftschichten  zwei  Kräfte,  eine  direkt  nach  auf- 
wärts und  eine  horizontal  gegen  den  Bergabhang  gerichtete.  Der  Effekt  wird  sein, 
dass  die  ganze  der  geneigten  Thalsohle  und  dem  Berghange  auflagernde  Luft  sich 
längs  des  Bodengefälles  nach  aufwärts  bewegt^  somit  ein  schwach  geneigter 
aufsteigender  Luftstrom  entsteht,  der  Thalwind. 

Wenn  auch  die  tägliohe  Erwärmung  der  Luftschichten  der  freien  Atmosphäre,  wie  wir  jetzt 
wissen,  nicht  sehr  hoch  hinauf  reicht,  so  bleibt  die  Hebung  der  Flächen  gleichen  Druckes  immer 
noch  beträchtlich  genug',  um  bei  den  kleinen  Entfernungen,  um  die  es  sich  hier  handelt,  einen 
lebhaften  Wind  gegen  das  Gebirge  hervorzurufen.  Denn  nehmen  wir  die  Temperatursteigerung 
über  der  Thalsohle  zu  7*^  an,  in  1000  m  nur  mehr  zu  1  ®,  so  dass  wir  ca.  4^  als  mittlere  Tem- 
peraturerhöhung einsetzen  können,  so  finden  wir  in  1000  m  eine  Luftdruckzunahme  yon  1.2  mm 
auf  10 — 20  km  Entfernung  yon  den  Bergabhängen.  Da  sich  die  gehobenen  Luftmassen  sogleich 
in  Bewegung  setzen,  so  kann  ein  so  grosser  Gradient  (Über  6  mm  pro  Grad)  nicht  wirklich  zu 
stände  kommen,  aber  da  die  Erwärmung  fortdauert  und  immer  neue  Luftmassen  durch  die  Wärme 
gehoben  werden,  so  bleibt  stets  ein  Gradient  thätig,  der  die  Luft  den  Gebirgshängen  zuführt, 
bis  gegen  Abend  die  Temperatur  wieder  sinkt.  *)  Sobald  die  dem  Gebirge  nächsten  Luftschichten 
gegen  dasselbe  abgeflossen  sind,  setzen  sich  auch  die  entfernteren,  gegen  die  Niederung  hinaus, 
dem  allgemeinen  Gefälle  folgend  in  Bewegung  und  fliessen  gegen  das  Gebirge  hin  ab. 

Wo  der  , Thal  wind**  im  Laufe  des  Tages  von  weiter  herkommt,  muss  er  ebenso  wie  die 
Land-  und  Seewinde  einer  Ablenkung  unterliegen,  die  allerdings  in  den  Thälem  selbst  nicht  zur 
Beobachtung  kommen  kann,  wohl  aber  auf  Pässen  und  noch  mehr  auf  Gebirgskämmen.  Dies  ist 
in  der  That  nach  Strachey  auf  der  indischen  Wasserscheide  der  Fall. 

Der  interessanteste  Thalwind,  welcher  durch  die  Erwärmung  der  Bergabhänge  allein  yöllig 
unerklärbar  wäre,  durch  die  Hebung  der  Flächen  gleichen  Druckes  durch  die  Tageswärme  aber 
YoUständig  erklärt  wird,  ist  der  merkwürdige  Thal  wind  (Tagwind)  des  Oberengadin,  welcher  tha  1- 
abwärts  weht. 

Bill  willer  hat  diese  Erscheinung  näher  untersucht,  und  die  folgende  Fig.  25  dürfte  nach 


1)  Die  durch  die  ungleiche  Hebung  der  Flächen  gleichen  Druckes  in  den  Gebirgsthälern 
entstehenden  Druckdifferenzen  werden  keineswegs  schon  durch  die  „geringfügigste  horizontale  Be- 
wegung** sieh  ausgleichen.  So  lange  die  Störung  wirkt,  so  lange  also  die  Flächen  gleichen 
Druckes  über  den  Thälem  und  über  dem  Gebirgsvorlande  durch  die  steigende  Wärme  langsam 
und  fortwährend  gehoben  werden,  so  lange  hält  das  allmähliche  Abfliessen  der  Luft  gegen  die 
Gebirge  hin  an,  wenngleich  der  jeweilige,  stets  yon  neuem  entstehende  Gradient  nur  ein  sehr 
geringfügiger  ist. 

Selbst  der  niedrige  Wienerwald  bei  Wien,  Kammhöhe  zu  450  m  angenommen,  Niederung 
150  m,  giebt  db  =  0.092  dt  (s.  S.  303);  da  E  ^  6  km,  so  ist  der  Gradient  pro  111  km  für  jeden 
Grad  Temperaturzunahme  über  der  Ebene  1.7  mm.  Es  bedarf  demnach  schon  einer  erheb- 
lichen atmosphärischen  Störung,  um  das  Zufliessen  der  Luft  gegen  das  Gebirge  zu  neutralisieren. 
Das  Luftreseryoir  aber,  das  diesen  Gradienten  nährt,  ist,  mit  Rücksicht  auf  die  Dauer  der  Pe- 
riode, ein  geradezu  unbegrenztes. 
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dem  Toralugegangenen  hinreichen,  diese  Anomalie  der  täglichen  Luftzirkulation  aol  ihre  wahre 
Ursache  zurückzuführen.  . 

Durch  die  Erwärmung  des  tiefeingesohnittenen  Thaies  im  Westen  des  Maloja-Passes  (des 
Bergeil)  bei  Tage  wird  so  viel  Luft  in  die  Höhe  gehoben,  dass  dieselbe  das  Innthal  bis  unterhalb 
Scanfs  hinabströmt,  obgleich  das  obere  Engadin  im  Sommer  bei  Tag  sehr  stark  erwärmt  wird*), 
also  ein  kräftiger  thalaufwärtsziehender  Wind  sich  einstellen  müsste,  wenn  nicht  ein  stärkerer 
Gegendruck  vom  Maloja-Pass  her  wirken  würde.  In  den  Seitenthälem  weht  auch  der  Thalwind 
normal  aufwärts.  Bei  Nacht  sinkt  umgekehrt  der  Luftdruck  in  der  Höhe  über  dem  Bergeil  der- 
art, dass  die  Luft  yom  oberen  Engadin  zum  Ersatz  herbeigezogen  wird,  und  so  die  weitere  Ano- 
malie eines  (im  Hauptthale,  dem  obersten  Innthal)  bei  Nacht  aufsteigenden  Thalwindes  entsteht. 

Loftdrackregistrierangen  ZU  Maloja  nnd  in  Beyers,  22  km  unterhalb,  im 
Juli  1893  haben  auch  die  Gradienten  festgestellt,  welche  diesen  periodischen, 
scheinbar  ganz  anomalen  Winden  zu  Gmnde  liegen.  Wir  schliessen  die  Ergebnisse 
ähnlicher  Registrierangen  (im  Joli  1899)  am  Ausgange  des  Rhonethaies  (bei  Mon- 
treux) und  in  dessen  Mitte  in  Siders  (Sion)  an  (Entfernung  77  km,  gleiche  See- 
höhe), welche  den  sehr  kräftigen  Walliser  Thalwind  erklären.  Diese  Luftdruck- 
differenzen (bezogen  auf  111  km)  sind: 

Druckdifferenzen  Beyers  —  Maloja  u.  Siders-Montreux  (auf  Gradient  reduziert,  mm). 

Mttn.         2  4  6  8  10         Mttg.  2  4  6  8  10 

0.6        0.6        0.5         0.5         0.3      —0.2      —0.8      — 1.1*      —1.0      —0.3        0.2         0.6 

0.7         0.9         1.2         1.1         0.5      —0.1      —0.8      —1.5*      —1.4      —0.7  —0.2         0.3 


^      ^*„». 


^,r0^s£^'^:     \  .        '  Thalwind  des  oberen  Engadin 

a»mb,m^u,    » V, ,    .     ^    V  nach  Billwiller. 

Von  10  '•  bis  7 ''  abends  war  im  Engadin  das  Gefälle  der  Luft  abwärts  gerichtet  (hinab  wehender 
Tagwind),  die  übrige  Zeit  thalaufwärts  (Nachtwind);  der  Qradient  für  den  Tagwind  ist  viel  stärker 
als  jener  für  den  Nachtwind.  Dies  stimmt  mit  der  Erfahrung,  dass  der  Nachtwind  im  Oberengadin 
weit  schwächer  auftritt  als  der  Tagwind.     (Met.  Z.    1880.   S.  297  u.  1896,  S.  129.) 

Der  Walliser  Thal  wind.  Auch  die  jährliche  Periode  des  sehr  kräftigen  Thalwindcs 
im  Wallis  spricht  dafür,  dass  nicht  die  Erwärmung  der  Berghänge  die  einzige  oder  die  Haupt- 
ursache desselben  Ist.  Derselbe  erreicht  im  Frühling  und  im  Frühsommer,  wenn  die  Temperatur- 
differenz zvrischen  Thal  und  Berghang  am  grössten  ist,  das  Maximum  seiner  Stärke,  und  nicht  im 
Spätsommer,  wo  die  höheren  Abhänge  am  wärmsten  sind  und  deshalb  am  meisten  „ziehen**  müssten. 
Dann  ist  aber  das  nachmittägige  Gefälle  der  Flächen  gleichen  Druckes  gegen  die  Berghänge  ge- 
ringer, als  im  Frühsommer,  wo  der  obere  Teil  des  Thaies  und  die  Hänge  noch  kühl  sind,  dagegen 
die  Luft  über  dem  Thale  schon  sehr  warm,  unter  diesen  Verhältnissen  erreicht  der  Thalwind 
seine  grösste  Stärke,  weil  das  Druckgefälle  gegen  den  Hintergrund  des  Thaies,  gegen  die  Berg- 
hänge, sein  Maximum  erreicht. 

Der  Gradient  Ton  Montreux  gegen  Siders  (siehe  oben)  betrug  im  Juli  1809  von  2 — 4  h  nach- 
mittags über  1,4  mm.    Von  10  h  morgens  an  hat  Montreux  einen  höheren  Luftdruck  als  das  mittlere 


1)  Infolge  der  klaren  trockenen  Luft  und  der  grossen  Intensität  der  Sonnenstrahlung  er- 
wärmt sich  das  Oberengadin  sehr  stark  im  Sommer,  es  wird  mit  Rücksicht  auf  die  Seehöhe 
geradezu  ein  Wärmezentrum.  Die  tägliche  Temperaturschwankung  ist  in  Bevers  im  Juli  13® 
gegen  9.3®  in  Bern.  Um  so  abnormer  und  unerwarteter  ist  der  das  Innthal  bei  Tag  abwärt« 
wehende  Wind. 
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Wallis,  und  der  Thalwind  setzt  ein.     Um  9  ^  abends  kehrt  sich  die  Druckdifferenz  um.    Auch  hier 
ist  der  Gradient  bei  Tag  bedeutend  stärker  als  bei  Nacht  (Bill  will  er). 

Wenn  zwei  obere  Thalenden  auf  einem  Pass  zusammentreffen,  so  wird  am  Nach- 
mittag der  Wind  von  jenem  Thale  herüber  wehen,  welches  tiefer  eingeschnitten  ist, 
in  welchem  also  eine  mächtigere  Luftmasse  durch  Wärme  gehoben  wird  (bei  gleicher 
Erwärmung).  Dies  zeigt  sich  in  der  That  am  Arlbergtunnel.  Nachts  geht  der  Luft- 
zug durch  denselben  gegen  das  Rheinthal  hinaus  als  Ostwind,  zwischen  9 — 11**  vor- 
mittags tritt  Windstille  ein,  worauf  dann  mit  grosser  Regelmässigkeit  der  Westwind 
(von  dem  viel  tiefer  liegenden  Rheinthal  her)  die  Oberhand  behält. 

3.  Der  Thalwind  und  der  tägliche  Barometergang.  Einen  genügen- 
den Beweis  dafür,  dass  die  Luft  über  den  Thälern  und  der  angrenzenden 
Niederung  am  Nachmittage  infolge  der  Hebung  der  Flächen  gleichen 
Druckes  durch  die  Wärme  gegen  das  Gebirge  hin  abfliesst,  liefert  der  tägliche 
Gang  des  Barometers  in  den  Thälern  verglichen  mit  jenem  in  der  Ebene  entfernt 
vom  Gebirge.  Was  den  täglichen  Gang  des  Luftdruckes  in  den  Thälern  besonders 
kennzeichnet,  ist  ein  sehr  niedriger  Luftdruck  am  Nachmittage  und  ein  hoher  Luft- 
druck in  der  Nacht. 

Abweichungen  des  Barometerstandes  vom  Tagesmittel  (Mai  bis  August,  mm). 
München        Salzburg        Zell  a.  S.         Kalocsa        Klagenfurt        Bozen 
4'»  morgens  — O.04  0.09  0.36       j        —0.07  0.47  0.87 

4'»  nachmittags    —0.45  —0.65  —0.92  —0.54  —1.02  —1.75 

Je  mehr  man  sich  dem  Gebirge  nähert,  desto  tiefer  sinkt  das  Barometer  am  Nachmittage, 
während  das  nächtliche  (Morgen-)  Minimum  mehr  oder  weniger  unterdrückt  ist.  Am  auffallendsten 
tritt  das  in  den  südlichen  Alpenthälem  hervor,  welche  stärker  erwärmt  werden,  als  die  nördlichen. 
Zum  Vergleich  ist  das  unter  nahe  gleicher  Breite  mit  Elagenfurt  und  Bozen  in  der  ungarischen 
Ebene  gelegene  Kalocsa  daneben  gestellt,  welches  den  normalen  täglichen  Gang  des  Barometers 
in  dieser  Breite  repräsentieren  kann.  Die  grossen  Differenzen,  welche  die  Orte  Klagenfurt  und 
Boten  gegen  Kalocsa  aufweisen,  sind  ein  Effekt  des  nachmittägigen  Abfliessens  der  Luft  gegen  die 
Bergwände  bei  Tag,  desZurückfliessens  derselben  bei  Nacht.  In  diesen  südlichen  Alpenthälem  steigert 
sich  die  tägliche  Variation  des  Luftdruckes  unter  dem  Einflüsse  der  periodischen  Verlagerungen 
der  Luftmassen  über  denselben  zu  einer  Grösse,  welche  jener  in  den  Tropen  nahe  gleichkommt. 

Würde  nicht  die  nachmittägige  Hebung  der  Flächen  gleichen  Druckes  über  der  Niederung, 
sondern  (wie  manche  annehmen)  die  höhere  Wärme  der  Luft  an  den  Bergwänden  gegenüber  der 
Luft  in  gleicher  Höhe  über  den  Thälern  die  Bergwinde  erzeugen,  so  müsste  die  über  den  Beig- 
hängen aufsteigende  wärmere  Luft  in  der  Höhe  in  der  Richtung  gegen  die  Thäler  hin  abfliessen, 
wo  die  Luft  kühler  ist,  sich  dort  anhäufen  und  den  Luftdruck  steigern.  Das  nachmittägige  Luft- 
druckminimum würde  in  den  Gebirgsthälem  nicht  vertieft,  sondern  abgeschwächt  werden,  es  müsste 
geringer  ausfallen  als  in  der  Niederung  entfernt  vom  Gebirge.  Der  obere  Luftzufluss  würde  die- 
selbe Wirkung  haben,  wie  über  der  See,  wo,  obgleich  unten  die  Luft  gegen  das  Land  hin  abfliesst, 
doch  das  Nachmittagsminimum  infolge  des  Luftzuflusses  in  der  Höhe  abgeschwächt  wird. 

Wir  kommen  so  zu  dem  Schlüsse,  dass  nur  die  oben  vorgetragene  Theorie  der 
Entstehung  der  aufsteigenden  Thalwinde  alles  erklärt,  das  normale  wie  das  abnormale 
Auftreten  derselben,  und  zugleich  mit  den  täglichen  Änderungen  des  Luftdruckes  in 
den  Thälern  in  vollkommener  Übereinstimmung  steht. 

4.  Folgeerscheinungen  der  täglichen  periodischen  Luftströmungen, 
die  durch  die  Gebirge  erzeugt  werden. 

Nach  den  obigen  Erörterungen  erhalten  alle  Flächen  gleichen  Luftdruckes  in 
der  Nähe  der  Gebirge  an  den  Nachmittagen  ein  Gefälle  gegen  das  Gebirge,  die  Luft 
strömt  von  allen  Seiten  den  dominierenden  Bodenerhebungen  zu  und  steigt  dort  er- 
wärmt in  die  Höhe.     Die  Gebirge   veranlassen    derart   kräftige  lokale   aufsteigende 
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Laftbewegun^en,  welche  anf  den  täglichen  Gang  der  Luftfeuchtigkeit,  der  Wolken- 
bildung und  der  Niederschläge  grossen  Einfluss  nehmen  und  denselben  modifizieren, 
wie  dies  schon  bei  den  betreffenden  Elementen  beschrieben  worden  ist. 

Die  bei  Tage  längs  der  Gebirgsabliäiige  aufsteigende  Luftbewegung  führt  den  Wasserdampf 
der  unteren  Schichten,  vermehrt  um  die  Verdampfung  von  der  meist  reichen  Vegetationsdecke  der 
Berghänge,  in  die  Höhe,  so  dass  oben  die  relative  Feuchtigkeit  nachmittags  steigt,  während  es 
unten  in  den  Thälern  trockener  wird.  Über  allen  dominierenden  Gebirgsstöcken,  von  denen  zahl- 
reiche Thäler  ausstrahlen,  konzentrieren  sich  derart  am  Nachmittage  die  Wasserdampfmengen  der 
umliegenden  Niederung.  Die  mit  der  aufsteigenden  Luftbewegung  verbundene  Abkühlung  kon- 
densiert diese  Feuchtigkeit  zu  Wolken,  die  bei  trockenem  Wetter  sich  in  einiger  Höhe  über  dem 
Gebirge  bilden,  bei  feuchter  Witterung  aber  die  Gipfel  selbst  einhüllen  und  nicht  selten  zu  Regen- 
güssen und  Gewittern  sich  verdichten. 

Gebirgserhebnngen  verraten  sich  derart  schon  aus  einer  Entfernung,  in  welcher  sie  selbst 
noch  unsichtbar  bleiben,  durch  die  glänzenden  Haufen  wölken,  die  sich  nachmittags  über  ihnen 
bilden.  Namentlich  ist  dies  bei  Inselbergen  im  Ozean  der  Fall.  Die  hohen  Gebirge,  namentlich 
aber  die  Schneeberge  der  äquatorialen  und  tropischen  Zone  bleiben  infolge  dieser  täglichen  Wolken- 
bildung zumeist  unsichtbar.  Nur  im  Winter  (bei  tiefstem  Sonnenstande)  und  in  den  frühesten 
Morgenstunden  gelingt  es,  den  vollen  Anblick  der  Sohneegipfel  des  äquatorialen  Afrika  und  Süd- 
amerika, sowie  der  Schneegipfel  des  östlichen  Himalaya  auf  kurze  Zeit  zu  geniessen. 

Es  besteht  in  den  Gebirgen  aller  Zonen  eine  Tendenz  zu  Nachmittagsregen  oder  im  Sommer 
zu  Nachmittagsgewittern,  selbst  wenn  die  allgemeine  Witterungslage  keine  Niederschläge  erwarten 
lässt  und  die  umgebende  Niederung  auch  in  der  That  des  schönsten  Wetters  sich  erfreut.  Diese 
Gewitter  bleiben  über  dem  Gebirge  stehen,  entladen  sich  über  demselben,  die  Wolken  lösen  sich 
abends  wieder  auf,  bis  auf  eine  unbewegliche  sehr  dünne  Cirro-Stratusschicht,  die  in  der  Nacht 
auch  verschwindet  und  einen  klaren  Morgen  folgen  lässt. 

Die  absteigende  Luftbewegung  bei  Nacht  führt  im  Gegensatze  zum  Tagwind  die  Feuchtig- 
keit wieder  in  die  Tiefe,  die  Wolken  lösen  sich  auf,  die  Luft  wird  auf  den  Höhen  trockener,  was 
schon  Saussure  am  Col  du  G^nt  beobachtet  und  in  Erstaunen  versetzt  hat.  Die  Aussicht  von 
Berggipfeln  ist  deshalb  am  frühen  Morgen  am  klarsten,  weil  die  Feuchtigkeit  in  der  Tiefe  lagert, 
die  Luft  ruhig  und  in  horizontalen  Schichten  homogen  ist.  Am  Nachmittage  dagegen  wird,  auch 
ohne  sichtbare  Kondensation,  die  Atmosphäre  durch  die  aufsteigende  warme  Luft  milchig-trübe, 
und  es  legt  sich  ein  blauer  Duftschleier  über  die  Feme. 

Derart  entspricht  den  periodischen  Tag-  und  Nachtwinden  der  Gebirge  auch  eine  periodische 
Wanderung  der  Feuchtigkeit  von  der  Tiefe  in  die  Höhe  und  wieder  zurück  in  die  Tiefe.  Die 
Nebeldecke,  die  sich  morgens  über  den  Thälern  ausbreitet,  erscheint  nachmittags  als  Wolken  über 
Berggipfeln,  diese  lösen  sich  abends  auf  und  werden  als  unsichtbarer  Dampf  von  den  Nachtwinden 
wieder  den  Thälern  zugeführt,  wo  die  nächtlicfae  Erkaltung  sie  wieder  zu  Bodennebeln  verdichtet, 
bis  sie  die  steigende  Erwärmung  wieder  auflöst  und  in  die  Höhe  führt.  ^) 

II.  Konvektionsströmungen  mit  einer  Jäliriichen  Periode  (Monsune). 

k»  Entstehongr  der  Monsime. 

1.  Allgemeines.  So  wie  die  Umkehr  des  Temperatnranterschiedes  zwischen 
Land  nnd  See  in  der  täglichen  Periode  zwei  entgengesetzt  gerichtete  Lnftzirkolationen 
(Konvektionsströmungen),  die  Land-  und  Seewinde,  hervorruft,  so  geschieht  dies  auch 
und  natürlich  in  viel  grösserem  Massstabe   infolge  der  extremen  Jahreszeiten.     Das 

1)  Über  diese  Erscheinungen  siehe  Hann,  Handbuch  der  Klimatologie.  B.  L  S.  328  etc. 
Den  Folgeerscheinungen  der  täglichen  Erwärmung  der  Atmosphäre  in  den  Gebirgsländem  der 
Tropen  hat  Charnay  in  klassischer  Weise  den  kürzesten  Ausdruck  gegeben:  Le  matin,  tout  est 
calme,  paiz,  silence,  beaut^;  le  soir,  tout  est  bruit,  col^re,  tourmente,  lutte  des  ^l^ments  entre 
eux.  (Bezieht  sich  auf  Amecameca,  200  m  über  Mexiko,  am  Fusse  des  Popokatepetl.)  Le  Tour 
du  Monde.   1881.   U.  pag.  288. 
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Land  ist  im  Sommer  wärmer  als  das  Meer,  umgekehrt  im  Winter  kälter  als  letzteres; 
im  Sommer  wird  deshalb  die  kühlere  Seeluft  unten  in  das  Land  hineinströmen,  um- 
gekehrt die  kältere  Landluft  im  Winter  unten  auf  das  Meer  hinaus  abfliessen.  Es 
stellt  sich  gleichfalls  ein  Wechsel  zwischen  Land-  und  Seewinden  ein,  aber  die  Pe- 
riode ist  nicht  mehr  der  Tag,  sondern  das  Jahr,  die  Seewinde  wie  die  Landwinde 
dauern  im  allgemeinen  nahe  ein  halbes  Jahr.  0  Infolgedessen  werden  viel  mäch- 
tigere Luftmassen  in  diese  halbjährigen  Eonvektionsströmungen  hineingezogen,  und 
die  Aktionssphäre  derselben  ist  eine  unvergleichlich  grössere,  als  bei  den  Land-  und 
Seewinden. 

Während  aber  letstere  in  der  Äquatorialzone  und  in  den  Tropen  am  kräftigsten  und  regel- 
mässigsten  auftreten,  dagegen  mit  zunehmender  geographischer  Breite  an  Beständigkeit  einbttssem 
ist  dies  mit  den  Monsunwinden  nicht  in  gleicher  Weise  der  Fall.  Denn  diese  hängen  von  dem 
Temperaturunterschiede  zwischen  Land  und  Meer  in  den  entgegengesetzten  Jahreszeiten 
ab,  welcher  mit  der  Breite  zunimmt,  in  der  Äquatorialzone  fehlt  und  auch  noch  in  den  Tropen  gering- 
fügig ist.  In  der  Äquatorialzone  ist  im  allgemeinen  das  Land  das  ganze  Jahr  hindurch  etwas  wärmer 
als  das  Meer  und  die  jahreszeitlichen  Schwankungen  dieses  Wärmeunterschiedes  sind  ganz  unbe- 
deutend. Die  tägliche  Variation  der  Temperatur  ist  daselbst  ja  zumeist  bedeutend  grösser  als  die 
jährliche.  Die  Monsune  als  Winde  der  Jahreszeiten  können  daher  in  dieser  Zone  nicht  zur  selb- 
ständigen Entwickelung  kommen.  Sie  kann  nur  in  den  Bereich  einer  Monsunwirkung  an  (und 
jenseits)  der  Qrenze  der  Tropen  hineingezogen  werden,  wenn  dieselbe  sehr  kräftig  wird.  Ein 
rein  tropischer  Kontinent,  etwa  zwischen  15^  Nord-  und  Südbreite  gelegen,  ohne  ausgedehnte 
Nachbarländer  jenseits  der  Tropen,  würde  nur  kräftige  Land-  und  Seewinde,  aber  keine  nennens- 
werten Monsunwinde  haben  können. 

Li  mittleren  und  höheren  Breiten  dagegen  wird  der  Temperaturunterschied  zwischen  Land 
und  Meer  im  Winter  und  Sommer  gross,  er  nimmt  bis  zu  einer  gewissen  Breite  zu  und  dann 
wieder  ab.  Es  sind  dies  auch  die  Breiten,  welche,  wie  die  Isobarenkarten  zeigen,  für  die  Ent- 
stehung TOn  Centren  niedrigen  Luftdruckes  im  Winter  am  günstigsten  sind.  Die  Ursache  dieser 
Erscheinung  liegt  darin,  dass  erstlich  der  Temperaturunterschied  zwischen  Land  und  Meer  in  den 
entgegengesetzten  Jahreszeiten  hier  sehr  gross  wird,  wodurch  auch  das  Abfliessen  der  Luft  in  der 
Höhe  vom  Lande  zum  Meer  im  Sommer,  das  Zuüicssen  derbelbeu  ebentalls  in  der  Höhe  von  der 
See  auf  das  Land  im  Winter  und  die  damit  verbundenen  Luftdruckänderungen  sehr  lebhaft  werden, 
und  dass  zweitens  die  Kompensationsströmungen  infolge  der  in  diesen  Breiten  schon  kräftigen  Ab- 
lenkungskraft der  Erdrotation  ihr  Ziel  nicht  direkt  erreichen  können,  wodurch  die  angestrebte 
Ausgleichung  der  Luftdruckunterschiede  teilweise  gehemmt  wird,  während  die  Ursache  der  letzteren 
gleichzeitig  fortwährend  thätig  bleibt. 

Über  einem  äquatorialen  Kontinent  könnten  sieh,  selbst  gleiche  Temperaturunterschiede 
zwischen  Land  und  Meer  vorausgesetzt,  keine  ebenso  beträchtlichen  Barometermiuima  und  -Maxima 
ausbilden,  weil  die  Druckdifferenzen  auf  direktem  Wege,  ohne  Ablenkung  der  Kompensations- 
strömungen viel  rascher  zur  Ausgleichung  gelangen  würden. 

Die  Ablenkung  der  horizontalen  Zweige  der  Konvektionsströmmungen,  welche 
bei  den  Land-  und  Seewinden  eine  geringe  Rolle  spielt,  da  dieselben,  der  Kürze  der 
Periode  halber,  nie  weit  herkommen,  spielt  bei  den  Monsun  winden  eine  bedeutende 
Rolle,  da  durch  die  Grösse  der  Temperaturunterschiede  und  die  'lange  Andauer 
derselben   im    gleichen   Sinne    Luftmassen    aus   sehr    weiten    Entfernungen   her    in 

1)  Davon  stammt  auch  ihre  Bezeichnung,  denn  „Monsune **  sind  Winde  der  Jahreszeiten, 
von  dem  arabischen  Worte  Mausim,  bestimmte  Zeit,  Jahreszeit,  das  auf  die  regelmässig  wehenden 
Winde  des  indischen  Meeres  übertragen  wurde,  mit  denen  die  Griechen  durch  die  Heereszüge 
Alezanders  d.  Gr.  bekannt  wurden.  Nearch  benützte  schon  diese  regelmässig  wehenden  Winde 
zur  Hin-  und  Rückfahrt  nach  Indien.  Die  Schifffahrt  zwischen  der  afrikanischen  und  der  ostindischen 
Küste  mit  Benutzung  des  SW-  und  NE-Monsuns  wird  auf  Hippalusim  ersten  Jahrhundert  n.  Chr. 
zurückgeführt.  S.  darüber  Schmid,  Lehrbuch.  S.  519.  Die  Griechen  nannten  ihre  regelmässigen 
Sommerwinde  (Nordwinde)  Etesien. 
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den  Zirknlationsprozess  einbezogen  werden,  und  die  erhebliche  Grösse  der  Luftdrack- 
nnterschiede  denselben  auch  erhebliche  Geschwindigkeiten  zu  erteilen  vermag.  So 
kommt  es  zur  Entwickelung  bedeutender  cyklonaler  und  anticjklonaler  Luftzirku- 
lationen. 

Die  Monsunwinde  erzeugenden  Kräfte  erfahren  aber  auch  mit  zunehmender  Breite  grössere 
Hemmungen  und  Störungen  durch  das  allgemeine  Temperatur-  und  LuftdruckgefftUe  vom  Äquator 
gegen  die  Pole  hin,  und  die  dadurch  hervorgerufenen  allgemeinen  Bewegungen  der  Atmo- 
sphäre, die  im  nächsten  Kapitel  behandelt  werden.  Infolge  der  allgemeinen  Temperaturab- 
nahme mit  der  geographischen  Breite  werden  die  Temperaturunterschiede  zwischen  Land  und 
Wasser  örtlich  vermehrt  oder  vermindert,  und  infolge  der  allgemeinen  Bewegungen  der  Atmosphäre 
werden  die  Monsunwinde  vielfach  geschwächt  und  von  ihrer  Richtung  abgelenkt.  Deshalb  kommen 
dieselben  in  hohen  Breiten  nicht  mehr  zu  jener  Entwickelung,  die  sie  infolge  der  bestehenden 
Temperaturunterschiede  sonst  erlangen  könnten.  Der  Monsnncharakter  der  Winde  wird  vielfach 
verwischt  und  kommt  oft  erst  dann  deutlich  zum  Vorschein,  wenn  man  von  der  jeweiligen  Wind- 
richtung die  allgemeine  mittlere  Windrichtung  in  Abzug  bringt.*) 

Es  herrscht  wohl  vielfach  die  Ansicht,  dass  Monsunwinde  mehr  den  Tropen  als  den  ausser- 
tropischen  Breiten  eigentümlich  sind,  dass  sie  geradezu  Tropen  winde  sind.  Das  ist  nach  den 
obigen  Erörterungen  nicht  ganz  richtig ;  es  ist  aber  auch  gezeigt  worden,  wie  diese  nicht  zutreffende 
Meinung  entstehen  konnte.  «Der  Monsun",  d.  i.  der  des  Indischen  Ozeans,  hat  allerdings  fast  die 
ganze  Tropenzone,  die  Äquatorialzone  mit  inbegriffen,  in  seinen  Bereich  einbezogen,  aber  nur  in- 
folge der  hohen  Erwärmung  der  aussertropischenTeile  der  Festländer,  welche  den  Indischen 
Ozean  fast  allseitig  umschli essen. 

2.  Die  Richtungen  der  Monsunwinde.  Die  grösseren  Landflächen  der 
mittleren  und  höheren  Breiten  werden,  wie  die  Isothermenkarten  zeigen,  im  Winter 
von  hohem  Luftdruck  an  der  Erdoberfläche  eingenommen,  im  Sommer  von  niedrigem. 
Umgekehrt  verhält  es  sich  über  den  Meeren.  Die  Tendenz  zur  Bildung  von  Baro- 
metermaximis  und  -Minimis  in  den  entgegengesetzten  Jahreszeiten  ist  aber  selbst  auf 
kleinen  Landflächen  und  Inseln  vorhanden  und  wird  nur  durch  die  grösseren  Unter- 
schiede in  der  allgemeinen  Luftdruckverteilung  gewöhnlich  tiberdeckt,  kommt  aber 
sogleich  zum  Vorschein,  wenn  Perioden  gleichförmiger  Druckverteilung  sich  vorüber- 
gehend einstellen.  2) 

Diesem  Wechsel  der  Luftdruckverteilung  vom  Winter  zum  Sommer  ent- 
spricht auch  ein  Wechsel  von  anticyklonalen  Luftströmungen  tiber  den  Land- 
flächen im  Winter  und  cjklonalen  im  Sommer;  ein  Abfliessen  der  Luft  vom  Lande 
nach  allen  Seiten  im  Winter,  ein  analoges  Zufliessen  von  der  See  her  im 
Sommer. 

Jedem  dieser  unteren  Systeme  von  Luftströmungen  entspricht  aber,  wie  es  dem  Schema  der 
Konvektionsströmungen  auf  S.  305  u.  306  entspricht,  auch  ein  oberes  von  entgegengesetzter 
Richtung.  Über  der  sommerlichen  cyklonalen  Luftbewegung  fliesst  die  über  dem  Lande  erwärmte 
Luft  in  der  Höhe  nach  allen  Seiten  ab  und  bildet  ein  antioyklonales  Windsystem.  Dasselbe  geht 
sogar,  wie  dies  früher  schon  heryorgehoben  worden  ist,  der  cyklonalen  Luftbewegung  unten 
▼oraus,  denn  erst  wenn  die  Luft  über  dem  Lande  allmählich  von  unten  her  durchwärmt  und  da- 


1)  Die  Methode  der  Elimination  der  mittleren  Windrichtung,  um  sekundäre  Einflüsse  auf  die 
Richtung  des  Windes  klarzustellen  (tägliche  Periode,  halbjährige  Periode  etc.)  erweist  sich  sehr 
nützlich,  wie  namentlich  Rykatschew  bei  der  Konstatierung  yon  Monsunwinden  in  höheren  Breiten 
gezeigt  hat.  Bezeichnen  A  und  B  die  beiden  rechtwinkligen  Windkomponenten  des  ganzen  Jahres 
oder  Tages,  A'  und  B'  jene  eines  Monates,  einer  Jahreszeit  oder  Stunde,  f'  deren  mittlere  Richtung 
und  R'  deren  Resultate,  so  ist: 

tang9P'  — --^  xmd  R' « -^ 

'^         B*  —  B  Bin  y ' 

2)  8.  z.  B.  Hoffmeyer  in  Met.  Z.B.  XIV.  1879.    S.  73  und  die  zugehörige  Isobarenkarte. 


332  Uebersicht  über  die  yerechiedenen  Monsungebiete. 

durch  langsam  gehoben  (kein  Wind  in  die  Höhet)  oben  abzufliessen  begonnen  hat,  sinkt  unten 
der  Luftdruck  und  können  sich  erst  dann  die  cyklonalen  Zuflüsse  unten  einstellen.  Ebenso,  wenn 
im  Winter  die  Temperatur  über  den  Landflächen  sinkt,  sinkt  über  denselben  in  der  Höhe  der 
Luftdruck,  die  Luft  der  umgebenden  Meere  erh&lt  (in  der  Höhe)  ein  GeflUle  gegen  die  Land- 
flächen, strömt  oben  denselben  zu;  dadurch  steigt  unten  der  Luftdruck  und  es  kann  nun  erst  das 
anticyklonale  Abfließen  der  Luft  vom  Lande  gegen  das  Meer  in  Gang  kommen.  Immer  geht  das 
System  der  oberen  Luftströmungen  (cyklonal  im  Winter,  anticyklonal  im  Sonmier)  voraus;  das- 
selbe bedarf  auch  viel  kleinerer  Gradienten  wegen  des  geringen  spezifischen  Gewichtes  der  in  Be- 
wegung  gesetzten  Luftmassen  und  wegen  der  sehr  geringen  Bewegungs widerstände  (innere  Beibung 
der  Luft). 

Das  allgemeine  Schema  der  Richtungen  der  Monsnnwinde  an  der  Erdoberfläche 
ist  demnach: 

Haaptrichtangen  der  Monsnnwinde. 

Kontinent:    Westseite    Nordseite     Ostseite        Südseite 

Nördliche  Hemisphäre 

Winter  SE  SW  NW  NE 

Sommer  NW  NE  SE  SW 

Südliche  Hemisphäre 
Winter  NE  SE  SW  NW 

Sommer  SW  NW  NE  SE 

Dies  entspricht  den  Diagrammen  auf  S.  317  n.  318. 

B.  üebersleht  llher  die  yersehiedenen  Monsmigebiete. 

1.  Die  Monsune  Asiens.  Eine  dem  obigen  Schema  entsprechende  Wind- 
verteilung und  einen  derartigen  Windwechsel  vom  Winter  zum  Sommer  treffen  wir 
in  der  That  an  über  dem  grössten  Kontinente  der  Erde,  über  Asien.  Nur  auf  dessen 
Westseite  werden  die  Verhältnisse  etwas  komplizierter  durch  die  hier  angelagerte 
Halbinsel  Europa,  die  durch  ihre  reiche  Gliederung  zum  Teil  selbständige  Windsysteme 
zur  Entwickelung  bringt. 

Bemerkenswert  ist  die  Tatsache,  dass  selbst  die  schon  jenseits  des  Polarkreises  gelegene 
Nordkfiste  yon  Asien  Monsonwinde  hat,  was  zuerst  von  Kämtz  vermutet  wurde,  der  einen 
solchen  Windwechsel  an  der.  Küste  des  Weissen  Meeres  konstatiert  hatte.  Middendorf  konnte 
später  die  Existenz  solcher  Winde  in  Nordasien  bestätigen.  An  der  Küste  des  Weissen  Meeres  be> 
wirkt  der  Winter  Luftströmungen,  deren  Richtung  S  29®  W  ist,  der  Sonuner  solche  von  der  Bich- 
tung  N  41*^  £,  also  ganz  dem  obigen  Schema  entsprechend.  Zu  Ssagastyr  an  der  Lena-Mündung 
(73®  23'  nördl.  Br.,  124®  5'  östl.  L.)  sind  die  Abweichungen  der  mittleren  Windrichtung  des 
Winters  und  des  Sommers  vom  Jahresmittel:  Winter  S  23®  W,  Sommer  £  36®  N,  also  echte 
Monsnnwinde. 

Also  noch  jenseits  des  Polarkreises  kommen  Monsunwinde  vor. 

Der  Monsuncharakter  der  Winde  an  der  Ostküste  Asiens  ist  längst  be- 
kannt. Dass  hier  Monsunwinde  und  ;mit  ihnen  echtes  Monsunwetter  in  hohe 
Breiten  hinauf  und  weit  ins  Inland  hinein  sich  erstrecken,  hat  Woeikof  zuerst 
zur  allgemeinen  Kenntnis  gebracht.  Im  Winter  herrschen  strenge  Landwinde 
aus  NW  vor,  im  Sommer  Seewinde  aus  SW,  S  bis  SE.  Die  ersteren  sind  trocken 
und  klar,  die  letzteren  trüb  und  regenbringend,  es  tritt  daher  vom  Winter  zum 
Sommer  ein  schroffer  Klimawechsel  ein. 

Häufigkeit  der  Winde  in  Ostasien  (Proz.) 
N  NE  E  SE  S  SW         W         ^NW 

Winter         12  T  6  4*  4  9  24  84 

Sommer         7  9  17  22  16  10  9  10 
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In  Zikaw  ei  (bei  Shanghai),  31.2ö  nördl.  Br.,  ist  die  jährliche  Variation  der  Wind 
richtung  folgende:  November  bis  Januar  N  14^  W;  Februar  und  März  N  35^  E. 
April  bis  August  S  75»  E,  September  und  Oktober  N  40»  E. 

Die  Monsunwinde  Südasiens  sind  am  längsten  und  gründlichsten  bekannt. 
Der  Sommermonsun  ans  SW  im  Indischen  Ozean  und  Arabischen  Meere  und  über 
den  selbe  umschliessenden  Ländern  bis  an  den  Gebirgswall  des  Himalaja  ist  die 
mächtigste  Monsunströmung,  die  es  überhaupt  giebt,  und  die  auch  in  dem  Kapitel 
über  die  allgemeine  Zirkulation  der  Atmosphäre  einen  Platz  finden  wird.  Selbst 
die  Luft  der  südlichen  Hemisphäre  bis  zum  subtropischen  Gürtel  hinab  wird  über 
den  Äquator  herübergezogen  und  nährt  den  Indischen  Monsum.  Der  Nordostmonsun 
des  Winters  im  tropischen  nördlichen  Indischen  Ozean  ist  eigentlich  die  reguläre 
Passatströmung  dieser  Breiten.  An  der  Ostküste  Afrikas,  wo  der  NE  durch  die 
Erwärmung  dieses  Kontinentes  über  den  Äquator  hinüber  in  die  südliche  Hemi- 
sphäre gezogen  wird,  tritt  derselbe  als  Sommermonsun,  auf.  Beim  Übertritt  in  die 
südliche  Hemisphäre  wird  über  dem  Indischen  Ozean  der  NE  nach  N  und  selbst 
nach  NNW  abgelenkt  (Man  sehe  die  später  folgenden  Windkarten  des  Indischen  Ozeans.) 

Auf  der  Westseite  des  asiatischen  Kontinentes  im  südlichen  Westsibirien, 
in  Turkestan  und  im  Südosten  des  europäischeu  Eussland  herrschen  im  Winter 
südliche  und  östliche  Winde,  im  Sommer  aber  NW- Winde,  so  dass  die  Änderung 
der  Windrichtung  in  den  entgegengesetzten  Jahreszeiten  auch  einen  Monsuncharakter 
hat,  wie  er  der  Westküste  eines  Kontinentes  der  nördlichen  Hemisphäre  entspricht. 
2.  Die  Monsune  Australiens  und  Westafrikas.  Eine  viel  schwächere 
Monsunströmung  als  die  südasiatische  wird  im  südlichen  Sommer  durch  die  Er- 
wärmung des  Kontinentes  von  Australien  und  der  nördlich  angrenzenden  sehr 
wannen  seichten  Meere  bewirkt.  Sie  tritt,  der  Richtung  der  Ablenkung  äquatorialer 
Winde  auf  der  südlichen  Halbkugel  folgend,  als  NW- Wind  auf  und  bildet  den  NW- 
Monsun  des  malayischen  Archipels,  Neu-Guineas,  Nordaustraliens  und  eines  Teiles 
des  Indischen  Ozeans.  Im  südlichen  Winter  (Mai  bis  Oktober  ca.)  herrscht  dann 
in  diesen  Gegenden  der  für  die  Breite  normale  SE-Passat. 

Die  tropische  Westküste  Afrikas  (Sierra  Leone  und  Senegambien)  bewirkt  im 
Sommer  (Juli  bis  September)  eine  Ablenkung  der  Passatströmung  landeinwärts  als 
(Regen-)Monsun*)  aus  SW  und  W. 

Die  Monsunwinde  und  deren  jahreszeitlichen  Wechsel  auf  einem  Kontinent 
der  südlichen  Hemisphäre,  auf  dem  Festlande  von  Australien,  zeigen  die  folgenden 
Figuren  (26  u.  27).  Die  Windpfeile  geben  die  Richtung  des  vorherrschenden,  i  i. 
des  häufigsten  Windes  an  (für  Port  Darwin,  Sweers-Insel,  Gap  York  im  Norden, 
Brisbane,  Sydney  im  Osten,  Melbourne,  Adelaide  und  Eucla  im  Süden,  Perth  im 
Westen). 

Strengen  Monsuncharakter  haben  nur  die   Winde  in  Nordaustralien.     In    den 


1)  Gor^e  und  St.  Louis  (15^  nördl.  Br.)  haben  folgende  ;durohBclmittliche  Windverteilung  in 
den  extremen  Jahreszeiten': 

N            NE  E           8E           S          8V7        W        NW 

Winter        27            28  20            0             0              0           0           9 

Sommer       14              5  1             2            5             11         29         17 

Oberhalb   dieses   afrikanischen  SW-Monsuns  [ziehen   aber   die   hohen  Wolken   vorwiegend 
ans  NE. 
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aussertropischen   Küstenländern  sind  die  Winde  mehr   variabel,    am   beständigsten 
noch  an  der  Westküste.  *) 

3.  In  Nordamerika  kommen  ausgeprägte  Monsnnwinde  nur  in  Texas  zur 
EntWickelung.  (N  u.  NW  im  Winter,  S  u.  SE  im  Sommer.)  An  der  Ostküste  der 
Vereinigten  Staaten  herrschen  wohl  im  Winter  die  Landwinde    aus  NW  sehr    stark 


Fig.  26. 


Fig.  27. 


Winter 


Monsunwinde  Australiens. 


Sommer 


vor,  im  Sommer  aber  dreht  sich  der  Wind  nur  nach  SW,  nicht  nach  S  und  SE 
wie  in  Ostasien.  Auf  der  Westseite  von  Amerika  sind  Monsunwinde  nur  an  der 
südkalifomischen   und   mexikanischen  Küste  anzutreffen. 

In  Bezug  auf  weitere  Nachweise  über  das  Auftreten   von  Monsunwinden  muss 

auf  die  Klimatologie  verwiesen  werden, 


Fig.  28. 


Winter  Sommer 

Monsunwinde  des  Kaspischen  Meeres 
nach  Kjkatschew. 


besonders  aber   auf  Supans    Statistik 
der  unteren  Luftströmungen. 

Zum  Schlüsse  soll  noch  ein  lehrreiches 
Beispiel  für  die  Entstehung  yon  Monsunwinden 
an  den  Küsten  grosser  Binnenseen  Plats  finden. 
Kykatschew  hat  auf  die  Winde  des  Kaspischen 
Meeres  im  Winter  und  im  Sommer  die  früher 
S.  298  erläuterte  Methode  der  Ermittelung  des 
Lokaleinflusses  auf  die  allgemeinen  Luftströ- 
mungen angewendet  und  Besultate  erhalten, 
welche  in  den  nebenstehenden  Figuren  28 
eine  Darstellung  gefunden  haben.  Im  Winter 
wehen  überall  die  lokal  bedingten  Winde  auf 
das  wärmere  Meer  hinaus,  im  Sonmier  dagegen 
vom  Meere  auf  das  Land.  Es  entstehen  Land- 
und  Seewinde  von  halbjähriger  Dauer, 
also  Monsunwinde. 


1)  Änderung  der  Häufigkeit  der  Hauptwindrichtungen  (Prozente)  vom  Winter  zum  Sommer 
an  den  aussertropischen  Küsten  von  Australien: 

Australien       N            NE            E            SE            S  SW  W            NW 

Sommer  —  Winter 

Ostküste           1            19            13             12             3  —14*  —25*         —  9 

Südküste    —13*      —11              1            12           12  6  1—8 

Westküste  —  3        —21*             5               6            4  20  1           —12 
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C.  Ueber  die  Gradienten  nnd  die  Mllchtigkelt  der  Monsunwinde  Sttd-Aslens  nnd  Nord- 
AnstarallenB. 

Die  Luftdruckdifferenzen,  denen  die  südasiatischen  Monsune  ihre  Entstehung  yer- 
danken,  sind: 

SW- Sommer- Monsun.  Luftdruckdifferens :  Ceylon-Sikkim  6.5  mm,  Ceylon — ^NW-Hima- 
laya  8.9,  um  so  viel  ist  der  Druck  im  Norden  niedriger.  Der  Gradient  ist  rund  0.3  mm.  Dieser 
kleine  Gradient  setzt  einen  sehr  kräftigen  SW-Wind  in  Bewegung. 

Der  NW -Monsun  Nord  -  Australiens  entsteht  durch  eine  Druckdifierenz  von  5  7*  nmi  im 
Dezember  zwischen  dem  Äquator  und  N- Australien,  also  auf  14 — 15  Breitegrade.  Dies  giebt  einen 
Gradienten  von  0.35  Mm.  ca.  ' 

Winter-Monsun  Indiens.  Die  Druckdifferenz  N — Sfid  (wie  oben)  ist  dann  2.6  und  3.7  mm, 
der  Gradient  ist  also  bloss  0.13  bis  0.14,  viel  kleiner  als  im  Sommer.  Es  sind  auch  die  winter- 
lichen N- Winde  Indiens  viel  schwächer  als  der  SW-Monsun. 

Während  bei  den  Land-  und  Seewinden  die  Feststellung  ihrer  Mächtigkeit  nicht 
so  schwierig  war,  ist  dies  bei  den  grossen  Monsnnströmnngen  nicht  leicht  wegen  der 
grossen  Mächtigkeit  derselben  und  weil  sie  teilweise  schon  bis  zu  Höhen  hinauf 
reichen,  in  welchen  die  allgemeine  Zirkulation  der  Atmosphäre  zwischen  dem  Äquator 
und  den  Polen  mit  ihnen  konkurrieren  und  dadurch  die  normale  obere  Zirkulation 
Staren  oder  teilweise  unterdrücken. 

So  wird  z.  B.  die  grosse  asiatische  Anticyklone  des  Winters  in  der  Höhe  wahrscheinlich 
fast  ausschliesslich  von  den  in  diesen  Breiten  allgemein  herrschenden  oberen  Westwinden  gespeist 
und  nicht  durch  Zuflüsse  von  allen  Seiten,  so  dass  die  reguläre  cyklonische  Luftbewegung  ober- 
halb der  unteren  Anticyklone  nicht  zur  völligen  Entwickelung  kommt.  Die  Beobachtung  des 
Zuges  der  Cirruswolken  an  der  Ostküste  Asiens  in  Zikawei  (31  ^  N)  lässt  in  dieser  Höhe  wenigstens 
keine  oben  einströmenden  £-  und  S£- Winde  erkennen.  Der  Zug  der  oberen  Wölken  erfolgt  das 
ganze  Jahr  aus  westlicher  Richtung.  G.  Schott  aber  bemerkt,  dass  die  Alto-Cumuli  über  dem 
N£-Monsun  der  Chinasee  aus  SSW  und  SW  ziehen  (in  Cochinchina  aus  W  und  NW).  Zu  Hongkong 
(22®  nördl.  Br.)  ziehen  die  Cirruswolken  im  Winter  aus  WSW  und  W.  Im  Sommer,  wenn  in  Ost- 
und  Südasien  unten  die  SW-  und  S-Strömung  herrscht,  ergeben  die  Cimisbeobachtungen  zu  Hong- 
kong in  der  Höhe  NE  bis  NNE,  also  ein  anticyklonales  Ausfliessen  der  Luft  in  der  Höhe  aus 
Asien,  und  nach  G.  Schott  ziehen  die  Alto-Cumuli  in  der  Chinasee  dann  aus  NNE,  NE  und  S£. 

Nur  bei  der  indischen  Monsunströmung  lassen  sich  deren  vertikale  Dimensionen 
einigermassen  berechnen.  Das  Gebiet  derselben  ist  nicht  nur  von  zahlreichen  mete- 
orologischen Stationen  besetzt^  es  finden  sich  unter  denselben  auch  hochgelegene  Orte 
sowohl  in  7—8"  nördl.  Br.  als  auch  auf  Südseite  des  Himalaja  in  27 — 30«  nördl. 
Br.  Der  Wintermonsun  findet  überdies  an  dieser  hohen  Gebirgsmauer  eine  natür- 
liche nördliche  Begrenzung,  seiüen  Ausgangspunkt. 

Die  Mächtigkeit  der  Monsunströmung  Indiens  haben  Blanford,  Hill  und  Archibald 
dadurch  zu  bestimmen  gesucht,  dass  sie  aus  den  Luftdruckbeobachtungen  der  Gebirgsstationen  in  N-In- 
dien  und  auf  Ceylon  die  Höhe  der  neutralen  Druckfläche  (d.  i.  gleichen  Druckes  in  S  und  N),  welche 
die  obere  Strömung  von  der  unteren  scheidet,  berechnet  haben.  Sie  fanden  derart  die  Mächtigkeit  des 
SW-Monsuns  zu  3*/«  bis  47a  km,  die  des  NE-(Winter)Monsuns  etwa  zu  2  km.,  also  nur  halb  so  mächtig. 

Im  Winter  sinkt  die  neutrale  Druokfläche  in  NW-Indien  bisweilen  zum  Niveau  der  Ebenen 
herab,  und  es  wehen  dann  dort  südöstliche  und  südliche  Winde,  während  weiter  im  Süden  der 
Wind  nördlich  bleibt. 

Die  neuesten  Wolkenbeobachtungen  zuVizagapatam  und  Madras  lassen  auch  darauf  schliessen, 
die  SW-Monsunströmung  etwa  in  5  km  Höhe  ihre  Grenze  hat. 

Die  Mächtigkeit  des  NW-Monsuns  auf  Java  glaubt  Junghuhn  als  niemals  2000  m 
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überschreitend  schätzen  zu  dürfen.  Zu  Tosari  (Java),  1780  m,  macht  sich  der  NW-Monsun  nicht 
bemerkbar,  das  ganze  Jahr  lässt  sich  der  SE-Passat  konstatieren.  Die  Bauchsäulen  der  hohen 
Vulkane  auf  Java  bezeugen  die  ungestörte  Herrschaft  des  SE-Passates  oberhalb  2000  m,  ihre 
Richtung  nach  NW  hin  wird  von  der  unteren  Monsunströmung  des  Winters  nicht  gestört.') 


Fünftes  Kapitel. 

Der  Lnftanstansch  zwischen  Aeqnator  nnd  Pol  oder  die  grossen 

EonyektionBstrSmnngen  der  ganzen  Atmosphäre  (die  allgemeine 

Zirkulation  der  Atmosphäre). 

L  Die  an  der  Erdoberfläche  vorherrschenden  Windrichtungen  nach  den 
Beobachtungsergebniesen. 

Allgemeiner  Überblick.  Jede  der  neueren  besseren  Windkarten  zeigt 
folgende  allgemeine  Verhältnisse  der  Luftströmungen  an  der  Erdoberfläche.'^ 

In  der  Tropenzone  wehen  in  runder  Zahl  von  30  ^  nördl.  und  30  o  südL  Br.  an 
gegen  den  Äquator  hin  auf  der  nördlichen  Halbkugel  NE-Winde,  auf  der  südlichen 
Halbkugel  SE- Winde,  die  Passate,  in  der  Nähe  des  Äquators  getrennt  durch  eine 
schmale  Zone  schwacher  veränderlicher  Winde  und  Windstillen,  den  sog.  Ealmen- 
gürtel  (oder  Doldrum). 

An  den  polaren  Grenzen  der  Passate  findet  man  dann  zunächst  (über  den  Ozeanen) 
schwache  Winde  und  Windstillen,  zwei  aussertropische  Windstillengebiete,  die  Gür- 
tel der  sog.  Rossbreiten,  jenseits  derselben  herrschen  auf  der  nördlichen  Hemi- 
späre  SW-  und  WSW- Winde,  auf  der  südlichen  NW-  und  WNW- Winde,  aber  durch- 
aus nicht  von  gleicher  Beständigkeit  der  Richtung  wie  die  Passate,  sondern  vielfach 
veränderlich  nach  Richtung  und  Stärke. 

In  der  Tropenzone  herrschen  Ostwinde  gegen  den  Äquator  hin  gerichtet, 
jenseits  30 o  nördl.  und  südl.  Br.  aber  Westwinde  mit  einer  Komponente  der  Be- 
wegung gegen  den  Pol  hin  gerichtet  Im  inneren  Zirkumpolargebiet  ergaben  die 
Beobachtungen  wieder  vielfach  Winde,  die  vom  Pol  herkommen,  die  also  einem  dritten 
Windsystem  auf  jeder  Halbkugel  anzugehören  scheinen,  das  aber  beschränkt  und  viel 
weniger  bestimmt  auftritt. 

Diese  Windsysteme  oder  Windgürtel  treten  über  den  Ozeanen  am  regelmässigsten 
auf,  unterliegen  dagegen  über  den  Kontinenten  manchen  Störungen. 

Dies  ist  namentlich  ausserhalb  der  Tropen  der  Fall  und  besonders  in  der  nörd- 
lichen Halbkugel,    wo   die  Kontinente  die  Winde  in  den  entgegengesetzten  Jahres- 


1)  Nach  Kohlbrugge  steigen  die  Rauchsäulen  des  Bromo  und  Semeru  zuweilen  gerade 
auf,  und  in  sehr  seltenen  Fällen  ziehen  sie  auch  ostwärts.     Met.  Z.  XXXIV.  1889.  S.  19. 

2)  Die  grössten  Sammlungen  der  Ergebnisse  der  Windbeobachtungen  in  Bezug  auf  die 
Richtung  der  Winde  sind:  Co  ff  in,  Tables  and  Charts  of  the  Winds  of  the  Globe.  Smith.  Con- 
tributions.  VoL  XX.  Washington  1876.  Mit  einer  Diskussion  der  Ergebnisse  Ton  A.  Woeikof. 
In  erster  Auflage:  Co  ff  in,  Winds  of  the  Northern  Hemisphere.     New  York  1853. 

A.  Buchan,  Atmospheric  Circulation.  Challenger  Report.  Physics  and  Chemistry.  Vol.  II. 
(1889.)    Part.  V.   Table  VU.   pag.  114—191. 

A.  Supan,  Statistik  der  unteren  Luftströmungen.     Leipzig  1881. 
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zelten  verschieden  beeinflussen  nnd  aus  ihren  Richtungen  ablenken  (Monsune).  Die 
Kontinente  schwächen  auch  wesentlich  die  Stärke  der  Luftbewegung  durch  die  Rei- 
bung, welche  die  Winde  über  den  Unebenheiten  des  Landes  erleiden,  und  durch  die 
Mischung  der  unteren,  mehr  ruhenden,  mit  den  oberen,  stärker  bewegten  Luftmassen. 
Dieser  Vorgang  tritt,  wie  wir  schon  wissen,  namentlich  bei  Tage   ein. 

Den  oben  kurz  charakterisierten  Windgürteln  entsprechen  auch  Gürtel  oder 
Zonen  höheren  und  niedrigeren  Luftdruckes  an  der  Erdoberfläche.  Dem  äquatorialen 
windstillen  Gürtel  entspricht  ein  Gürtel  niedrigen  Luftdruckes,  von  welchem  aus  der 
Luftdruck  beiderseits  bis  zu  und  noch  über  30  o  Breite  hinaus  zunimmt.  Von  da 
ab  vermindert  sich  der  Luftdruck  wieder  und  erreicht  in  runder  Zahl  unter  60  ^  Breite 
einen  kleinsten  Wert,  so  dass  sich  dann  eine  geringe  Zunahme  gegen  die  Pole  hin 
bemerklich  macht. 

Im  windstillen  Gürtel  am  Äquator  herrscht  niedriger  Luftdruck,  während  in  den 
windstillen  Gürteln  an  der  Polargrenze  der  Passate  hoher,  ja  sogar  der  höchste 
mittlere  Luftdruck  angetroffen  wird.  Ergänzend  mag  hinzugefügt  werden,  dass, 
während  das  windstille  Gebiet  am  Äquator  durch  starke  Bewölkung  und  große  Regen- 
menge ausgezeichnet  ist,  die  windstillen  Gebiete  an  der  Polargrenze  der  Passate  sehr 
trocken  sind  und  heiteren  Himmel  haben.  Von  da  ab  gegen  die  Pole  hin  nehmen 
Trübung  und  Niederschläge  wieder  zu. 

In  tabellarischer,  schematischer  Form  lassen  sich  demnach  die  Windzonen  und 
Luftdruckgürtel  an  der  Erdoberfläche  beiläufig  so  darstellen: 
Breite  GO^N.  30»  10»  Äqu.  10«  30»  60^  S. 

Wind  WSW     I     NE  ENE      |     ESE  SE      |     WNW 

Luftdruck  758 1)  762.5  758  758  759  763.5  743 

Die  Vertikalstriche  deuten  die  Einschaltung  windstiller  Gebiete  („Mallungen'') 
an,  es  sind  dies  dies  Gürtel  der  „Rossbreiten  und  des  äquatorialen  „Doldrums". 

Speziellere  Beschreibung  der  Windgürtel.  A.  Die  Passate.  (Trade 
winds,  vents  aliz6s,  Brisen.)  Diese  werden  gekennzeichnet  durch  die  Beständigkeit^ 
mit  der  sie  eine  gewisse  Richtung  einhalten  und  an  bestimmten  Teilen  der  Erdober- 
fläche fast  stets  anzutreffen  sind.  Die  Strömung  der  Passate  ist  eine  regelmässige 
und  gleichmässige,  Stürme,  Drehungen  des  Windes,  Windstillen  sind  im  mittleren 
Teile  der  Passatregionen  sehr  selten. 

Die  mittlere  Windstärke  in  dem  zentralen  Teile  der  Passatregion  ist  6 — 8  m 
pro  Sekunde.  Maury  berechnet  aus  der  mittleren  Geschwindigkeit  der  Segelschiffe 
in  den  Passatregionen  die  mittlere  Geschwindigkeit  des  NE-Passates  im  nördlichen 
Atlantischen  Ozean  zu  6  ^4  Knoten  pro  Stunde,  des  SE-Passates  im  südlichen  Atlan- 
tischen Ozean  und  Südindischen  Ozean  zu  8  Knoten. 

Überall  weht  der  Passat  strenger  im  Winter  als  im  Sommer. 

Im  Grossen  Ozean  wehen  die  Passate  nicht  mit  gleicher  Strenge  Hmd  Bestän- 
digkeit wie  über  dem  Atlantischen  Ozean. 

Bemerkenswert  ist  die  Unterbrechung  ^der  Passatzone  westlich  von  140^  E  in  dem  Eanme 
Yon  „den  niedrigen  Inseln*  bis  gegen  die  Gilbertinseln  und  Karolinen  (20®südl.  Br.  bis  5®nördl. 
Br.)  namentlioh  vom  Januar  bis  Juni  und  Oktober  bis  Dezember.  Im  nördlichen  Sommer  schliesst 
sich  diese  anomale  Lücke  in  dem  Gürtel  des  SE-Passates,  der  dann  bis  gegen  8^  nördl.  Breite 
hinaufweht  (von  20  <>  südl.  Br.) 


1)  Unter  75—80»  N.  760  mm. 
Haan.  Meteorologie. 
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Auf  der  Ostseite  jedes  der  Ozeane  entfernt  sich  der  Passat  an  seiner  Polar- 
grenze weiter  vom  Äquator  als  an  der  Westseite. 

Gegen  die  Westseite  der  Ozeane  hin  werden  die  Passate  östlicher  und  erreichen 
im  Atlantischen  Ozean  die  westindischen  Inseln,  sehr  häufig  auch  die  Küste  von 
Brasilien,  als  Ostwinde.  Auch  im  Grossen  Ozean  wehen  sie  viele  Längegrade  hin- 
durch zu  beiden  Seiten  des  Äquators  parallel  mit  demselben  (Laughton). 

Die  erste  genauere  Kenntnis  der  Passate  findet  man  bei  dem  Astronomen  Halley 
und  dem  berühmten  Seefahrer  Dampier. i) 

Die  gegenwärtigen  Kenntnisse  über  die  Begrenzung  der  Passatzonen  und  des 
windstillen  Zwischengürtels,  sowie  der  Verschiebung  derselben  nach  den  Jahreszeiten 
und  der  Variationen,  welchen  die  Richtung  und  Stärke  der  Passate  auf  diesen  Ge- 
bieten unterliegt,  findet  man  am  besten  niedergelegt  in  dem  Atlas  des  Atlantischen 
(n.  Auflage  1902),  des  Indischen  (1891)  und  des  Stillen  Ozeans  (1895)  der  Deutschen 
Seewarte,  sowie  in  den  Pilot  Charts  des  Londoner  Meteorologischen  Amtes  [und  des 
Hydrographie  Office  in  Washington. 

Auf  den  beigegebenen  Karten  (Fig.  29 — 32  und  einer  Tafel),  welche  den  genannten 
Publikationen  der  Seewarte  verkleinert  entnommen  sind,  hat  Koppen  die  Passate, 
sowie  die  vorherrschenden  Westwinde  der  höheren  Breiten  nach  Richtung  und  Stärke 
in  bisher  unübertroffener  Klarheit  zur  Darstellung  gebracht.  Dieselben  überheben  ans 
einer  spezielleren  Beschreibung  des  Auftretens  der  Passate  im  Atlantischen,  Indischen 
und  Grossen  Ozean. 

Die  Sonne  zieht  die  Passatgürtel  und  den  Kalmengürtel  bei  ihrer  jähr- 
lichen Wanderung  von  Wendekreis  zu  Wendekreis  hinter  sich  her,  aber  die  Schwan- 
kungsbreite der  Windgürtel  ist  eine  sehr  jgeringe,  wie  folgende  mittlere  Grenzen 
zeigen; 

Mittlere  Polar-  und  Äquatorialgrenzen  der  Passate  in  den  extremen  Monaten. 
März  September 

Atlant.  Ozean  Grosser  Ozean  Atlant.  Ozean  Grosser  Ozean 

NE-Passat         26—  3o  N  25—50  n  35—1 1 «  N  30—1 0»  N 

Kalmenzone  3«  N— Äqu.  5— 3»  N  11—  3»  N  10—  70  N 

SE-Passat      Äqu.— 25«  S.       3«  N— 28»   S         Z^  N— 25"  S  70  N— 20^  S 

Man  {sieht,  dass  der  Kalmengürtel  in  beiden  Ozeanen  nie  auf  die  südliche 
Hemisphäre  hinüberrückt.  Es  hängt  dies  damit  zusammen,  dass  der  Wärmeäquator 
stets  [auf  [der  nördlichen  Hemisphäre  verweilt.  Die  mittlere  Polargrenze  des  NE: 
Passates  verschiebt  sich  vom  Winter  zum  Sommer  auf  dem  Atlantischen  Ozean  fast 
um  10  Breitegrade,  auf  dem  viel  breiteren  Stillen  Ozean  nur  um  5^.  Die  Kalmen- 
zone ist  im  nördlichen  Sommer  breiter,  am  breitesten  auf  dem  viel  schmäleren  Atlan- 
tischen Ozean.     Der  SE-Passat  überschreitet  im  Grossen  Ozean  das  ganze  Jahr  hin- 

1)  Halley,  An  Historical  Account  of  the  Trade  Winds  and  Monsoons  observable  in  the 
Seas  between  and  near  the  Tropicks,  vrith  an  attempt  to  assign  the  Physical  cause  of  said  Winds. 
Phil.  Trans.  1686.  Vol.  XVI.  Dampier,  Trait^  des  vents.  Amsterdam  1701,  und  Discourse  of 
the  Trade-winds  in  Voyages  and  Descriptions.  London  1705.  Vol  II.  Interessant  ist  das  folgende 
Zitat  aus  Baco.  Historia  ventorum.  Opera  omnia.  Francoforti  1665.  Constat  navigantibus  intra 
tropioos  libero  aequore  flare  ventum  constantem  et  jugem  (Brizam  vocant  nautae)  ab  Oriente  in 
occidentem.  —  Quod  briza  illa  inter  tropicos  luculenter  spiret,  res  certa,  causa  ambigua.  — 
J.  Seiler  hat  1675  die  Grenzen  des  N£-Passates  festgestellt  und  auch  die  Richtung  der  oberen 
Gegenwinde  (s.  später). 
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durch  den  Äquator  und  weht  auf  die  nördliche  Hemisphäre  hinüber,  auf  dem  Atlan- 
tischen Ozean  nur  im  nördlichen  Sommer. 

Die  mittlere  Breite  des  Gürtels  des  NE-Passates  ist  auf  dem  Atlantischen  Ozean 
ca.  23  V2^,  auf  dem  Grossen  Ozean  20^;  die  des  Kalmen^rtels  auf  dem  Atlantischen 

Fig.  29. 


tu  10  CO  30  0  30 

Die  Windverhältnisse  des  Atlantischen  Ozeans  im  Januar  und  Februar. 
[  (Nach  A  n  g  o  t :  Meteorologie.) 

Ozean' etwa  5V2^  auf  dem  Grossen  Ozean  nur  2Vi^  die  Breite  des  [Gürtels  des 
SE-Passates  auf  dem  Atlantischen  Ozean  beträgt  23  V2,  auf  dem  Grossen  Ozean  24  0. 
Die  Generalmittel  sind:  Passatzone  23*>,  Kalmengürtel  4o. 

Im  Indischen  Ozean  haben  die  extremen  Jahreszeiten  einen  viel  grösseren 
Einfluss  auf  die  Verschiebungen  der  Passatgürtel  als  über  den  beiden  anderen  Ozeanen. 

22* 
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Die  Passate  werden  hier  nördlich  von  1 0  ^  südl.  Br.  zu  Monsunwinden  in  des  Wortes 
weiterem  Sinne.  Nur  zwischen  10®  und  25 o  südl.  Br.  weht  der  SE-Passat  konstant. 
Siehe  die  Windkarten  S.  343  u.  344. 

Das  weite  Übergreifen  des  tropischen  Windsystems  der  einen  Hemisphäre  in 
die  andere  Hemisphäre  fördert  interessante  Erscheinungen  zu  Tage,  welche  in  Be- 
zug auf  die  Einwirkung  der  Erdrotation  auf  die  Ablenkungen  der  Windrichtungen 
von  grossem  Interesse  und  sehr  lehrreich  sind.  Trotz  gleichbleibender  Richtung  des 
Gradienten  ändert  die  Luftströmung  ihre  Richtung  nach  dem  Überschreiten  des 
Äquators.  ^) 

Im  südlichen  Sommer  weht  der  NE-Passat  im  Indischen  Ozean  über  den  Äquator  hinüber 
bis  gegen  10^  südl.  Br.  Er  gerät  dabei  in  das  Ablenkungsgebiet  der  südlichen  Hemisphärei  wird 
nach|  links  abgelenkt  und  aus  dem  NE-  wird  ein  N-  und  endlich  ein  NW- Wind.  Der  NE-Passat 
tritt  derart  südlich  vom  Äquator  als  NW  auf.    Der  Ealmengürtel  liegt  dann  bei  10®  südl.  Br. 

Davis  nennt  den  NW- Wind  des  südlichen  Sommers  in  [der  Mitte  des  Indischen  Ozeans 
einen  Monsun,  weil  im  nördlichen  Sommer  in  der  gleichen  Gegend  ein  SE-Wind,  der  SE-Passat, 
weht.^  Einen  derartigen  «Monsun*  über  dem  Ozean,  der  nicht  an  das  Vorhandensein  eines  Fest- 
landes gebunden  ist,  nennt  Davis  einen  „terrestrischen  Monsun*,  weil  er  bloss  von  einer  erheb- 
lichen Wanderung  des  Wärmeäquators  abhängt  (also  allgemein  von  einer  erheblichen  Schiefe  der 
Ekliptik).  Allerdings  ist  derselbe  nur  über  dem  Indischen  Ozean  zu  finden,  und  der  entferntere 
Grund  seiner  Entstehung  dürften  doch  wieder  die  Kontinente  sein,  die  den  Indischen  Ozean 
einengen. 

Im  Sommer  der  nördlichen  Halbkugel,  wenn  der  Wärmeäquator  dieses  Gebietes  über  30®  nördl. 
Br.  hinauf  sich  vom  Äquator  entfernt  hat,  überschreitet  der  SE-Passat  im  Indischen  Ozean  den  Äquator, 
wird  dabei  nach  rechts  abgelenkt  zu  einem  S-  und  endlich  zum  SW-Wind  und  speist  den  SW-Monsun 
Indiens.  Eine  Windscheide  zwischen  den  beiden  Hemisphären  in  der  Nähe  des  Äquators  hat  dann 
ganz  aufgehört  zu  existieren.  Vom  Gürtel  hohen  Luftdruckes  unter  30®  südl.  Br.  hat  sich  im 
Juni  ein  einheitliches  Druckgefälle  über  den  Äquator  hinüber  eingestellt  bis  nach  Nordindien  hin- 
auf, die  Luftmassen  der  südlichen  Hemisphäre  von  30  oder  25®  südl.  Br.  an  folgen  demselben  und 
verschmelzen  mit  dem  SW-Monsun  Indiens.  Ein  Kalmengürtel  existiert  nicht  mehr  über  dem 
Indischen  Qzean,  nur  ein  schwächeres  Druckgefdlle  in  der  Gegend  des  Äquators  erinnert  noch  an 
die  Windscheide  der  beiden  Hemisphären,  die  sonst  in  dieser  Gegend  in  Form  eines  baro- 
metrischen Thaies  besteht,  dem  von  beiden  Seiten  die  Passate  zuströmen.  ^) 

Näheres  über  den  indischen  SW-Monsun.  Wenn  im  Frühling  über 
Nordindien  der  Luftdruck  sinkt  und  südliche  und  südwestliche  Seewinde  sich  ein- 
stellen, bleibt  im  April  und  Mai  immer  noch  ein  Rücken  höheren  Druckes  über  dem 
Indischen  Ozean  unter  15 — 10^  nördl.  Br.  bestehen,   der  diese  lokalen  Monsune  von 


1)  Über  die  Theorie  dieser  Ablenkung  s.  Guldberg  und  Mohn.  Zeitschrift  f.  Met.  B.  XII 
1877.  S.  177. 

2)  Mit  dem  gewöhnlichen  Begriff  eines  Monsuns,  nicht  dem  rein  wörtlichen,  ist  aber  der 
ahreszeitliche  Wechsel  von  Winden  mit  entgegengesetzten  Eigenschaften  verbunden,  der 
Wechsel  trockener  Land-  und  feuchter  Seewinde.  Oben  sind  dieselben  als  Konvektionsströmungen 
zweiter  Ordnung!  behandelt  worden.  Davis  bezeichnet  sie  als  , kontinentale"  Monsune,  während 
der  , terrestrische  Monsun*  der  primären  Zirkulationsströmung  der  Atmosphäre  angehört,  was  Davis 
mit  dem  Beisatz  terrestrischer  Monsun  ausdrücken  will. 

3)  Dem  .Segelhandbuch  für  den  Indischen  Ozean '^  (Deutsche  Seewarte),  S.  127,  können 
wir  folgende  mittlere  Luftdruckwerte  entnehmen: 

Mittlerer  Barometerstand  über  dem  Indischen  Ozean.     700  mm  -f-. 
N30         25        20        15        10        5      Äqu.      5        10        15        20        25       30        35       40<^  8 

Im  Juli  und  August 
752       749*     752      755      757     758      759     760     761.3     764     766.5    768.4    769     767      762 

Im  Januar  und  Februar. 
765     764.5    764     763.3    761.7  760      759*  759*    759.3     760    761.7     764    765.5  765.7     764 
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dem  bereits  in  die  nördliche  Hemisphäre  hinübergreifenden  SE-Passat  trennt.  Sobald 
aber  im  Juni  dieser  Rücken  höheren  Druckes  verschwunden  ist  und  damit  ein  ein- 
heitliches Druckgefälle  von  der  südlichen  Hemisphäre  herüber  sich  eingestellt  hat, 
bricht  der    südliche  Seewind  mit  Macht  über  Indien  herein,  der  grosse  SW-Monsun 

Fig.  30. 


120  M  so  30  0  30 

Die  Windverhältnisse  des  Atlantischen  Ozeans  im  Juli  und  August. 
(Nach  Angot:  Meteorologie.) 


Indiens.   Dies  bedeutet  den  „Ausbruch  des  Monsuns"  (bursting  of  the  Monsoon),  wel- 
cher von  Süd  nach  Nord  fortschreitet,  i) 


1)  S.  Segelhandbuch.  8.  38  u.  39,  und  Eliot,  Quart.  Joum.  R.  Met.  Soc.  XXII.  Jan.  1896 
pag.  28  etc.,  wo  auf  Grund  der  täglichen  Wetterkarten  über  dem  Indischen  Ozean  die  Beziehungen 
zwischen  dem  SW-Monsun  und  dem  SE-Passat  in  sehr  lehrreicher  Weise  dargelegt  werden.    Wie 
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Abercromby  bemerkt  über  den  Südwestmonson  Indiens,  dessen  Verhältnis  zum  SEy-Paasat 
damals  noch  nicht  so  festgestellt  war  wie  jetzt  (Nature.  VoL  34.  pag.  288.  July  1886): 

Schon  im  Januar  beginnt  ein  leichter  SW  im  Norden  der  Bai  von  Bengalen ,  zuerst  bloss 
als  Seebrise.  Später  im  März  traf  Abercromby  selbst  den  SW  als  leichten  stetigen  Wind,  bei 
herrlichem  Wetter,  klarem  blauen,  fast  wolkenlosen  Himmel.  So  wie  die  Jahreszeit  yorrückt,  wird 
die  Area  niedrigen  Luftdruckes  über  Kordbengalen  ausgeprägter  und  der  SW-Wind  arbeitet  sich 
weiter  und  weiter  (rückwärts!)  nach  Süden  hinab  bis  nach  Ceylon.  Dann  erst,  meist  im  Juni,  kommt  ein 
vollkommener  Wettersturz,  während  die  einzige  Änderung  in  den  Isobaren  darin  besteht,  dass  eine 
geringe  Verlagerung  der  Area  niedrigsten  Druckes  gegen  die  Nordwestprovinzen  von  Indien  eintritt. 
Ein  plötzlicher  Ausbruch  von  Hegen  und  Qewitterstürmen  stellt  sich  über  Ceylon  ein  und  dann  pflanzt 
sich  das  schlechte  Wetter  langsam  nordwärts  fort.  Das  ist  der  Beginn  des  SW-Monsuns.  Der- 
art stehen  wir  vor  der  sonderbaren  Erscheinung,  dass  der  SW-Wind  sich  allmählich  nach  Süden 
hin  ausbreitet,  während  die  Regen  umgekehrt  von  Süden  nach  Norden  fortschreiten  und  der 
rascheste  Wettersturz  des  Jahres  mit  einer  sehr  geringen  Änderung  des  Druckes  zusammenfällt.') 

Anch  im  Atlantischen  Ozean  greift  im  nördlichen  Sommer  der  SE-Passat  5 — 8 
Breitegrade  in  die  nördliche  Hemisphäre  über  and  erfährt  dabei  eine  Ablenkung,  in- 
dem er  zwischen  1  ^  und  7  o  nördl.  Br.  von  S  1 3  ^  E  sich  nach  S  and  endlich  bis 
S  40  0  W  dreht.  2) 

An  der  Küste  von  Afrika,  von  Ober-Guinea  bis  über  S.  Louis  (Senegambien) 
hinauf  wird  derselbe  zu  einem  SSW-  bis  W-Monsun  abgelenkt. 

B.  Die  aussertropischen  Gebiete  der  Westwinde.  Dieselben  nehmen 
ungefähr  die  andere  Hälfte  der  Erdoberfläche  ein,  welche  von  den  Ostwinden  freige- 
lassen wird,  denn  die  Oberfläche  der  beiden  Eugelkalotten  von  30  o  Breite  bis  zu  den 
Polen  ist  nur  wenig  grösser  als  der  Flächeninhalt  der  Kugelzone  von  30  o  nördL  bis 
30®  südl.  Breite.  Wenn  man  die  kleinen  abweichenden  Windgebiete  der  inneren 
Zirkumpolarregion  von  dem  Gebiete  der  Westwinde  abzieht,  so  kommt  man  wohl  zu 
dem  Resultat,  dass  die  vorherrschenden  Westwinde  den  gleichen  Baum  auf  der  Erd- 
oberfläche einnehmen  als  die  Ostwinde  (Passate). 

Zwischen  diesen  beiden  Gebieten  entgegengesetzter  Windrichtungen  besteht  aber  ein  grosser 
Unterschied,  was  die  Stetigkeit  der  Windrichtung  und  die  Geschlossenheit  der  Windgebiete  anbe- 
langt. Häufige ,  ja  fast  fortwährende  Drehungen  der  Windfahne  sind  polwärts  von  den  Roßbreiten 
Regel,  während  sie  in  den  Passatgebieten  Ausnahme  sind.  Fortwährend  durchziehen  grosse  Luft- 
wirbel, Cyklonen,  die  Gebiete  der  Westwinde,  im  allgemeinen  wie  diese  von  West  nach  Ost  fort- 

der  S£-Passat  im  nördlichen  Sommer  beim  Übertritt  in  die  nördliche  Hemisphäre  über  S  nach 
SW  umbiegt,  zeigen  die  Windtabellen  im  Segelhandbuch  des  Indischen  Ozeans  S.  42/43. 

Den  Zusammenhang  des  SE-Passates  mit  dem  SW-Monsum  hat  schon  Maury  gezeigt,  später 
wurde  derselbe  wieder  bezweifelt,  selbst  von  einem  so  ausgezeichneten  Kenner  der  Meteorologie 
Indiens  wie  Blanford.  Die  Daten  im  Segelhandbuch  und  die  wichtige  Abhandlung  von  Eliot 
haben  nun  die  Sachlage  vollkommen  klargestellt.  (S.  a.  D.  Arjchibald,  Nature.  1896.  B.  55. 
pag.  85,  und  Met.  Z.  1897.    S.  110.) 

1)  Die  Erklärung  liegt  in  den  oben  angeführten  Änderungen  des  Luftdruckes  über  dem 
südlichen  Indischen  Ozean.  Aus  der  Druckverteilung  über  Indien  selbst  ist  der  Vorgang  nicht  zu 
erklären. 

2)  Die  Beobachtungsdaten  in  , Charts  of  Met.  Data  for  Square  Nr.  3*  stimmen  gut  mit  der 
von  Guldberg  und  Mohn  entwickelten  Theorie  (s.  Zeitschrift  f.  Met.  B.  XU.  S.  178—184). 

Beim  Übergang  eines  Windes  mit  konstanten  Gradienten  und  konstanter  Geschwindigkeit  von 
einer  Halbkugel  in  die  andere  ergiebt  die  Theorie  das  bemerkenswerte  Resultat,  dass  der  Wind 
auf  der  nördlichen  Halbkugel  vom  Gradienten  nach  links,  auf  dem  südlichen  nach  rechts  abge- 
lenkt wird  und  zwar  auf  einer  Strecke  von  mehreren  Graden  in  der  Nähe  des  Äquators,  Die  ab- 
lenkende Kraft  der  Erdrotation  ist  hier  sehr  gering,  so  dass  die  Zentrifugalkraft,  die  durch  die 
Krümmimg  der  Bahn  entsteht,  die  Oberhand  behält  und  diese  Wirkung  äussert.  Die  Beobach- 
tungen stehen  mit  der  Theorie  im  vollen  Einklang. 
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ziehend.  Dazu  kommen  dann  stetige  lokale  Störungen  in  der  Nähe  der  Kontinente  und  über  den- 
selben; jene  von  Monsuncharakter  sind  schon  oben  beschrieben  worden.  Nur  auf  der  südlichen 
Halbkugel,  die  grösstenteils  Tom  Meere  eingenommen  ist,  wehen  die  Westwinde  fast  mit  der  Regel- 

Fig.  31. 


Windverhältnisse  des  Indischen  Ozeans  im  Januar  und  Februar. 
(Nach  dem  Segelhandbuch  der  Deutschen  Seewarte.) 


mässigkeit  der  Passate,  und  das  ist  wohl  der  normale  Zustand,  wie  er  auf  einer  ganz  wasser-  (oder 
auch  ganz  gleichmässig  land-)  bedeckten  Erdoberfläche  herrschen  würde.  (Man  sehe  die  beige- 
gebenen Windkarten,  namentlich  jene  des  grossen  Ozeans,  Tafel.) 

Wir  müssen  wohl  die  Windsysteme  auf  der  südlichen  Halbkugel  als  die  normalen  ansehen, 
als  Annäherung  an  die  „planetaren  Windsysteme ** ,    wie  sie  Davis  nennt,    d.  h.  solche,   die  auf 
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Die  an  der  Erdoberfläche  yorherrsohenden  Windrichtungen. 


jedem  Planeten  zu  finden  sein   dürften,    der  eine  Atmosphäre  hat,    welche  längs   eines  grössten 
Kreises  am  stärksten  von  der  Sonne  erwärmt  wird. 

In   den   höheren  Breiten    der   nördlichen  Hemisphäre  stört  die  längs  gleicher  Breitegrade 
namentlich    im  Winter   sehr  ungleiche  Erwärmung  das  normale  Windsystem  sehr  stark.     So  be- 


Fig.  32. 
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WindTerhältnisse  des  Indischen  Ozeans  im  Juli  und  August. 
(Nach  dem  Segelhandbuch  der  Deutschen  Seewarte.) 

merken  wir  über  dem  nordatlantischen  und  nordpazifischen  Ozean  auf  den  Windkarten  Luftwirbel, 
deren  Lage  den  Zentren  niedrigsten  Luftdruckes  entspricht,  welche  die  Isobarenkarten  in  den 
gleichen  Gegenden  aufweisen.  Diese  unregelmässige  Luftdruckverteilung  ist  eine  Folge  der  un- 
gleichen Wärmeverteilung  in  gleicher  Breite.  Auf  der  südlichen  Hemisphäre,  wo  die  Isothermen 
nahezu  parallel  mit  den  Breitekreisen  verlaufen,  ist  dasselbe  auch  bei  den  Isobaren  der  Fall  und 
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das  gleichmäsfiige ,   gleichsinnige  Gefälle  des  Luftdruckes  gegen  den  Südpol  hin  giebt  zu  keinen 
grösseren  Störungen  des  plane  taren  Windsystems  Anlass. 

Zwischen  40  und  60  °  stidl.  Br.  wehen  die  ^braven  Westwinde*  fast  bestandig  und,  wie  die 
Karten  zeigen,  mit  grosser  Heftigkeit  (the  roaring  fortieth).  Die  Luftzirkulation  ist  hier  viel  leb- 
hafter und  regelmässiger  und  der  Luftdruck  viel  niedriger  als  unter  gleichen  nördlichen  Breiten. 

C.  Die  vorherrschenden  Winde  der  Zirkumpolarregionen.  Die 
Ostwinde  der  Tropen  haben  eine  äquatorwärts  gerichtete  Komponente  und  führen  die 
Luft  höherer  Breiten  dem  Äquator  zu.  Umgekehrt  haben  die  Westwinde  der  ausser- 
tropischen  Breiten  eine  polwärts  gerichtete  Komponente  und  führen  Luft  aus  niedrigeren 
Breiten  in  höhere  Breiten  und  gegen  die  Pole  hin. 

In  der  Umgebung  der  letzteren  aber  scheint  an  der  Erdoberfläche  sich  wieder 
ein  Vorherrschen  von  Winden  mit  einer  äquatorwärts  gerichteten  Komponente  ein- 
zustellen, es  fliesst  demnach  von  der  Zirkumpolarregion  Luft  gegen  niedrigere 
Breiten  ab. 

In  der  Umgebung  des  Nordpols  machen  sich  nordöstliche  Winde  bemerkbar.  Da  feststeht, 
dass  der  mittlere  Luftdruck  von  60°  gegen  den  Pol  hin  wieder  zunimmt,  im  Sommer  ein  aUerdings 
geringes  Barometermazimum  die  Zirkumpolarregion  einnimmt,  so  kann  kaum  ein  Zweifel  darüber 
bestehen,  dass  an  der  Erdoberfläche  Luft  Tom  Pol  abfliesst. 

Von  der  Umgebung  des  Südpoles  haben  schon  die  Beobachtungen  während  der  drei  antark- 
tischen Expeditionen  1842 — 1845  von  James  Boss  gezeigt,  dass  wenigstens  im  Sommer  südlich 
Yon  65°  südl.  Br.  das  Vorherrschen  der  WNW- Winde  aufhört  und  südliche  und  südöstliche  Winde 
vorherrschend  werden.  Die  neuesten  Aufzeichnungen  der  Windrichtungen  während  der  antarktischen 
Expeditionen  ergeben  gleichfalls  Winde  mit  (schwacher)  nordwärts  gerichteter  Komponente. 

IL  Übersicht  der  oberen  Luftströmungen  nach  den  Beobachtungen. 

A.  Tropenzone,  Passatgebiet.  Seit  langein  ist  es  bekannt,  dass  ober- 
halb der  Passate  eine  im  allgemeinen  denselben  entgegengesetzte  Luftströmung 
herrscht.  Die  Passatwölkchen  (meist  Cirro-Cumuli)  bewegen  sich  sehr  langsam  aus 
Westen. 

Direkte  Beweise  dafür  haben  schon  mehrfach  die  Ausbrüche  einiger  Vulkane 
im  Passatgebiet  gegeben,  bei  welchen  die  Asche  gegen  die  Richtung  des  Unterwin- 
des von  einer  oberen  Luftströmung  nach  Osten  hin  getragen  worden  ist.  Ferner  hat 
man  auf  den  Gipfeln  hoher  Berge,  die  noch  in  der  Passatregion  liegen,  einen  stän- 
digen Westwind  angetroffen,  so  auf  dem  Pic  von  Teneriffa  (28 ^  nördl.  Br.,  3700  m) 
und  auf  dem  Mauna  Loa  (19  V'2^  nördl.  Br.,  Hawaii,  4170  m). 

Dagegen  scheint  am  Äquator  selbst  bis  zu  den  grössten  Höhen,  von  welchen 
noch  Anzeichen  über  die  Richtung  der  Luftströmungen  vorliegen,  ein  ständiger  Ost- 
wind zu  herrschen,  wie  namentlich  die  Verbreitung  der  feinsten  Eruptionsprodukte 
des  Krakatau  im  August  1883  gezeigt  hat.  Auf  den  hohen  Vulkanen  von  Ecuador 
in  rund  6000  m  herrscht  noch  der  Passat,  ebenso  auf  dem  Kamerun  Pik  (etwas  über 
4000  m). 

In  den  letzteren  Jahren  hat  man  durch  Beobachtungen  des  Zuges  der  Cirrus- 
wolken  auf  Seereisen  wie  an  Landstationen  eingehendere  Informationen  über  die 
Richtung  der  oberen  Luftströmungen  in  den  Passatgebieten  erhalten.  Das  allge- 
meinste Ergebnis  dieser  und  der  fiiiher  erwähnten  Zeugnisse  für  die  Bewegungs- 
richtung der  hohen  Luftschichten  daselbst  kann  in  folgende  Sätze  zusammengefasst 
werden: 
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Am  und  in  nächster  Nähe  des  Äquators  herrscht  auch  in  der  Höhe  bis  zu  und 
über  10  km  Höhe  ein  beständiger  Ostwind,  für  dessen  Geschwindigkeit  die  Verbrei- 
tung der  optischen  Erscheinungen  nach  dem  Ausbruch  des  Erakatau  30 — 40  m  er- 
geben haben. 

Auf  der  Nordseite  des  Äquators  dreht  sich  der  obere  Wind  zuerst  nach  SE, 
dann  nach  S  und  endlich  durch  SW  nach  W  an  der  Polargrenze  der  Tropen,  auf 
der  Südseite  des  Äquators  geht  der  Ostwind  in  NE,  N  und  NW  bis  WNW  über. 
Es  entspricht  dies  der  Ablenkung,  welche  die  oberen  vom  Äquator  in  der  Höhe  ab- 
üiessenden  Luftmassen  durch  die  Erdrotation  erfahren  müssen. 

Man  hat  diese  entgegengesetzt  gerichtete  Luftströmung  über  dem  Passat,  deren 
Richtung  mit  den  vorherrschenden  Winden  ausserhalb  der  Tropen  übereinstimmt,  den 
rückkehrenden  Passat  genannt^  auch  geradezu  die  Äquatorialströmung. 

Mit  der  Entfernung  vom  Äquator  dreht  sich  die  Richtung  des  Zuges  der  Cirruswolken  im 
Norden  mit,  im  Süden  entgegen  dem  Zeiger  einer  Uhr,  wie  folgende  Beobachtungen  an  Bord  des 
«Gauss*^  ergaben.     (Nach  Bidlingmai  r). 

N  30«  20«  10»  5«  Äqu.  10»  20»  30«  S: 

Girren  ziehen  aus 
SW  S  SE  E  ENE  NE  N  NW 

Die  normale  Aufeinanderfolge  der  Richtungen  nach  der  Höhe  ist,  wie  Abercromby  yiel- 
fach  konstatiert  hat,  meist  eine  schraubenförmige.  Hat  der  Beobachter  auf  der  nördlichen  Hemi- 
sphäre den  Wind  im  Gesichte,  so  kommen  die  Wolken  immer  mehr  von  rechts,  je  höher  sie  ziehen, 
z.  B.  im  N£-Passat,  Wolken  E,  Girren  SE)  auf  der  südlichen  Halbkugel  (kommen  die  Wolken 
ebenso  linker  Hand  vom  Unterwind.     In  den  Doldrums  gilt  diese  Regel  nicht. 

Die  oberen  Luftströmungen  in  den  Tropen  nach  den  Wolkenbeobaohtungen. 
Die  Girrusbeobachtungen,  dieR.  Abercromby  zur  See  machte,  ergaben  eine  kräftige  Ostströmung 
in  der  Höhe  über  dem  Äquator.  Zu  Paramaribo  (5®  44'  nördl.  Br.)  ziehen  die  Gimiswolken  das  ganze 
Jahr  hindurch  aus  E.  Ebenso  zu  San  Jos^  de  Gostarioa  (10®  N)  und  zu  Davao  (7  ®  N)  Philippinen.  In 
Manila  (14 '/>  ^  N)  ziehen  die  Girren  im  Winter  und  Frühjahre  von  SE,  im  Sommer  und  Herbst  aus  NE. 
Die  mittleren  Wolken  bis  und  über  5  km  etwa  ziehen  Juli  bis  September  mit  dem  SW-Monsan.*) 

Die  amerikanischen  Wolkenbeobaohtungen  1899/1903  auf  den  Westindischen  Inseln 
haben  über  die  Luftzirkulation  daselbst  vollen  Aufschluß  gegeben.  Die  sehr  wichtigen  Ergebnisse 
derselben  folgen  im  kürzesten  Auszuge  nach  Bigelows  Berechnungen. 

Unten  herrscht,  wie  überhaupt  in  den  Tropen,  der  Ostwind,  in  der  Höhe  aber  der  Westwind. 
Die  Höhe  der  Umkehrschicht  ändert  sich  mit  der  Jahreszeit  und  (nimmt  von  Nord  nach  Süden 
hin  zu. 

A.  Winter.  Über  Guba  22®  N  findet  sie  sich  in  3.5  km  (zwischen  Gumulostratus-  und 
Altostratus-Niyeau),  über  Jamaika,  Dominica,  17®,  in  6.5  km  (über  Altostratus),  über  Gura9aOy 
Trinidad  12 ®N,  in  8.0  km  (Girrocumulus). 

B.  Im  Sommer  zeigt  sich  eine  Tendenz  zur  Umkehr  erst  in  10  km  (Girrus-  und  Girrostratos- 
Niyeau)  aber  nicht  bestimmt.     Die  Westwinde  sind  schwach. 

Eine  graphische  Darstellung  ergiebt  angenähert  für  die  Höhe,  in  welcher  der  Westwind  be- 
ginnt, folgendes:  Unter  35®  findet  er  sich  schon  an  der  Erdoberfläche. 

Winter    90®  N  in  0.5  km;  20®  N  in  4  km  10®  N  über  8  km;  Äqu.  über  10  km 

Sommer  80®  N  in  4.0  km;  20®  N  über  10  km. 

Der  Antipassat  zeigt  sich  über  Guba  bestinmit  als  SW,  wird  aber  reiner  W  über  San  Juan 
und  den  Wind ward-In sein.  Bis  17®  N  weht  der  SE  stetig  Winter  und  Sommer.  Über  Habanah 
hat  der  obere  SW  eine  Geschwindigkeit  von  30  m  s.  im  Winter,    aber  bloss  5  m  ca.  im  Sommer. 

Ostwind  in  der  Höhe  am  Äquator.  Von  grösstem  Interesse)  sind  die  optischen 
atmosphärischen  Erscheinungen,  welche  dem  Ausbruche  des  Krakatau  in  der  Sundastrasse  zwischen 
Sumatra  und  Java  gefolgt  sind.     Die  vulkanische  Wolke  (Asche,  Rauch,  Wasserdampf,  Bimsstein* 


1)  Die  eingehendste  Information  darüber  findet  man  bei  H.  Hildebrandsson:  The  Inter- 
national Obser.  of  Clouds.  Quart.  Journ.  R.  Met.  Soc.  London  Vol.  XXX  (1904).  S.  317  etc. 
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staub)  erreichte  am  20.  Mai  (1883)  die  Höhe  von  11  km,  am  26.  und  27.  August  (Endkatastrophe) 
die  Höhe  von  27 — 34  km.  Die  feinsten  Auswurfsprodukte  wurden  yon  den  oberen  Luftströmungen 
fortgeführt  und  erzeugten  eigentümliche  optische  Erscheinungen  zunächst  rings  um  den  Äquator. 
Diese  Erscheinungen  imikreisten  1 — 3  mal  die  Erde  im  Mittel  in  Verlauf  von  12ys  Tagen,  also  mit 
einer  Geschwindigkeit  von  34 '/z  m  pro  Sekunde.  Die  erste  Sichtbarkeit  der  Erscheinung  (Maran- 
häo  31.  August)  ergiebt  45  m,  Schif£sbeobachtungen  37  m.  Die  Verbreitung  der  Hauptmasse  der 
Eruptionsprodukte  längs  des  Äquators  ergiebt  34  m.  Siehe  Kiessling,  Untersuchungen  über 
Dämmerungserscheinungen.  Hamburg  1888.  IV.  Geographische  Verbreitung  der  optischen  Störung. 
Femer:  The  Eruption  of  Krakatoa.  Boyal  Soc.  London  1888.  R.  Rüssel,  Spread  of  the 
Phenomena  round  the  world.    pag.  334  und  Douglas  Arohibald,  pag.  426  etc. 

Die  Asche  der  vulkanischen  Ausbrüche  auf  der  Ostkordillere  von  Ecuador  fällt  stets  auf 
der  Westkordille  nieder.  Die  Rauchsäule  des  Cotopaxi  (0^  34'  südl.  Br.,  5960  m)  zieht  zunächst 
mit  dem  N£-Passat,  in  6800  m  wendet  sie  sich  nach  NW  und  bleibt  bis  ca  9  km  Höhe  in  dieser 
Richtung  (M.  Wagner). 

£.  Whymper  fand  bei  seinen  Besteigungen  des  Chimborazo  am  4.  Januar  und  3.  Juli  1880 
auf  dessen  Gipfel  (6300  m)  stets  Wind  von  NE.  Am  3.  Juli  war  er  vom  Gipfel  des  Chimborazo 
aus  Zeuge  einer  eben  beginnenden  Eruption  des  Cotopaxi.  Die  Rauchsäule  stieg  von  rund  6000  m 
noch  ca.  6000  m  senkrecht  in  die  Höhe,  bog  dort  (also  in  12  km  Höhe),  von  einem  kräftigen  E 
erfasst,  nach  W  um  und  trieb  gegen  den  Stillen  Ozean.  Auf  dem  Kamerun  Pik  (4075  m,  4P  nördl. 
Br.)  fanden  alle  Besteiger  desselben  den  Wind  stets  aus  östlicher  Richtung  Tag  und  Nacht,  zu- 
weilen als  Oststurm  bezeichnet. 

Einige  Erfahrungen  bei  vulkanischen  Ausbrüchen.  S.  Vincent  (13^  nördl.  Br., 
1.  Mai  1812),  die  Asche  fiel  östlich  auf  Barbardos  nieder,  trotz  konstanten  E-Passates.  Dasselbe 
wiederholte  sich  bei  dem  Ausbruch  am  7.  Mai  1902.  Dichter  Aschenfall  auf  Barbados,  das  rund 
160  km  östlich  liegt,  2  Stunden  nach  dem  Ausbruch,  trotz  strengen  Unterwindes  aus  Ost  (Passat). 
Coseguina,  Fonseca-Bay,  Nicaragua  (13^  nördl.  Br.,  20.  Januar  1835),  unten  wurde  die  Asche 
1100  Seemeilen  weit  auf  den  Pazifischen  Ozean  hinausgetragen  bis  7.4^  N.  104.8  W;  in  einer  mitt- 
leren Schicht  nach  NW  nach  Chiapa  (16.6^  N.  92.8^  W),  dann  aber  auch  nach  E  nach  TruxlUo 
(Nordküste  von  Honduras)  und  am  24.  Januar  fiel  Asche  selbst  in  Jamaika  nieder.  Bei  einem  der 
jüngsten  Ausbrüche  des  Mauna  Loa  (Hawaii)  stieg  die  Rauchsäule  fast  senkrecht  bis  zu  10000  m 
empor.  In  dieser  Höhe  wurde  sie  vom  oberen  SW  erfasst  und  trieb  circa  1000  km  nach  NE.  Die  herab- 
sinkenden Aschenteilchen  gerieten  dort  unten  wieder  in  den  N£-Passat  und  wurden  von  diesem  nach 
Hawaii  zurückgetrieben,  welches  so  14  Tage  nach  dem  Ausbruch  abermals  in  Rauch  gehüllt  wurde. 

Von  grossem  Interesse  für  die  Kenntnis  der  atmosphärischen  Zirkulation  sind 
auch  noch  die  Beobachtungen  auf  zwei  sehr  hohen  Bergen  im  Gebiete  des  NE-Passates, 
auf  dem  Mauna  Eea  und  Mauna  Loa,  Hawaii ,  und  auf  dem  Pic  von  Teneriffa,  auf 
welch  letzteren  Leopold  von  Buch  zuerst  die  horizontalen  und  vertikalen  jahres- 
zeitlichen Verschiebungen  der  unteren  und  oberen  Luftströmungen  der  Tropen  er- 
kannt und  in  klassischer  Weise  beschrieben  hat. 

Auf  dem  Mauna  Kea  und  Mauna  Loa,  4170  m,  19 '/s^  nördl.  Br.,  findet  man  in  Höhen  von 
3000  m,  ja  selbst  schon  in  2500  m,  den  Passat  nicht  mehr,  wie  streng  er  auch  unten  wehen  mag. 
In  3600 — 3900  m  herrscht  eine  Strömung  von  entgegengesetzter  Richtung.  Dies  zeigt  auch  der 
Zug  der  Wolken.  Die  Pabsatwolken  >),  welche  tiefer  hängen,  ziehen  nach  SW,  die  höheren  Stratus- 
und  Cirruswolken  ziehen  in  entgegengesetzter  Richtung.  Besonders  interessant  sind  die  darauf  be- 
züglichen Beobachtungen  und  Bemerkungen  von  Dutton,  bei  einer  Besteigung  des  Mauna  Loa, 
auf  welchen  er  ebenfalls  einen  heftigen  Westwind  gefunden  hatte.     (Met.  Z.  1895.  S.  1  etc.) 

, Höchst  merkwürdig  und  belehrend*^,  sagt  Leop.  v.  Buch  in  seiner  Beschreibung  des  Klimas 
der  Kanarischen  Inseln^,  ,ist  die  Art,  wie  der  NE-Passat  gegen  den  Winter  hin  von  den  SW- 
Winden  verdrängt  wird.  Nicht  im  Süden  sind  diese  zuerst  und  gehen  nach  Norden  hinauf,  sondern 
an   den  portugiesischen  Küsten  früher  als  auf  Teneriffa  und  den  Kanaren  und  auf  gleiche  Weise 

1)  Der  Passat  erzeugt  an  der  Luvseite  aller  hohen  Inseln  eine  fast  beständige  Wolkenschicht 
in  einer  nach  Breite  und  Jahreszeit  wechselnden  Höhe. 

2)  V.  Buch,  Physikalische  Beschreibung  der  Kanarischen  Inseln.     Berlin  1825.     S.  68. 
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wie  von  Norden  her,  kommen  diese  Winde  von  oben  herab.  In  diesen  oberen  Regionen  waren  sie 
schon  immer,  selbst  während  des  Sommers,  selbst  während  der  N£-Passat  an  der  Meeresfläche  mit 
grösster  Heftigkeit  wehte.  Elaum  findet  man  einen  Bericht  von  einer ^Beise  zum  Gipfel  des  Pic,  welcher 
nicht  des  heftigen  Westwindes  erwähnte,  welchen  man  oben  gefunden.  Der  Pic  von  Teneriffa  liegt 
unter  28°  18'  nördl.  Br.  und  erhebt  sich  über  3700  m.  Humboldt  bestieg  den  Pic  am  21.  Joni 
(Hochsommer  I),  der  wütende  Westwind  erlaubte  kaum  auf  den  Füssen  zu  stehen.  —  Diese  Winde 
kommen  an  den  Bergen  aus  der  Höhe  der  Atmosphäre  langsam  herab.  Man  sieht  es  deutlich  an  den 
Wolken,  welche  seit  Oktober  die  Spitze  des  Pic  von  Süden  her  einhüllen,  sie  erscheinen  immer 
tiefer,  endlich  lagern  sie  sich  auf  dem  2000  m  hohen  Kamm  des  Gebirges  zwischen  Oratava  und 
der  südlichen  Küste.  Vielleicht  vergeht  dann  doch  eine  Woche,  vielleicht  mehr,  ehe  sie  an  der 
Meeresküste  empfunden  werden.  Dann  bleiben  sie  Monate  lang  herrschend,  und  der  Pic  bedeckt 
sich  mit  Schnee. 

Schon  Ha  Hey  hat  die  westlichen  Winde  an  den  Passatgrenzen  als  die  Fortsetzung  der 
oberen  Luftströmung  über  den  Passaten  betrachtet.  Der  N£-Passat  unten  muss  oben  von  einem 
SW-Passat  begleitet  sein,  sowie  der  SE-Passat  von  einem  NW-Passat  oben.  Das  fast  augenblick- 
liche Umsetzen  des  Windes  in  die  entgegengesetzte  Bichtung,  welches  oft  an  den  Grenzen  der 
Passate  beobachtet  wird,  spricht  direkt  für  diese  Annahme,  welche  nach  Hadley  als  eine  mecha- 
nische Notwendigkeit  erscheint.  Wohl  hatten  die  Spanier  diesen  „rüoklauf enden  Passat *"  bereits 
im  16.  Jahrhundert  benannt  (vendavales)  und  benutzt,  dass  aber  wirklich  jene  Winde  über  dem 
Passate  nach  Osten  hin  fliessen,  zeigte  sich  zuerst  1812  beim  Ausbruch  des  Vulkans  Mome  Garou 
von  S.  Vincent,  dessen  Asche  auf  der  östlicher  gelegenen  Insel  Barbados  niederfiel. 

Schon  die  frühesten  spanischen  Westindienfahrer  pflegten  auf  der  Heimkehr  unter  dem 
28.  Breitegrade  jene  an  den  Polargrenzen  des  Passates  auch  an  der  Erdoberfläche  vorwaltenden 
Westwinde  (vendavales)  aufzusuchen. 

Aus  dem  Vorstehenden  ergiebt  sich,  dass  wir  im  allgemeinen  über  die  verti- 
kale und  horizontale  Luftzirkulation  in  den  Tropenzonen  schon  gut  unterrichtet 
sind.  Die  Luft  fliesst  in  der  Höhe  von  der  Äquatorialzone  zu  beiden  Seiten  gegen  die 
Eossbreiten  hin  ab,  sie  steigt  also  in  dem  Doldrum  langsam  auf,  was  auch  die  ent- 
sprechende Eegenzone  bezeugt.  An  der  Grenze  der  Tropen,  in  den  windstillen  Zonen 
hohen  Luftdruckes  der  Rosshreiten,  kommt  Luft  von  oben  an  die  Erdoberfläche- 
herab,  daher  auch  die  Trockenheit  und  der  heitere  Himmel  dieser  Gürtel.  Unten 
fliesst  sie  als  Passat  wieder  gegen  den  Äquator  hin,  während  anderseits  von  den 
gleichen  Gürteln  die  Westwinde  der  aussertropischen  Zonen  ihren  Ursprung  nehmen. 
Die  Richtung  aller  dieser  Luftströmungen  wird  durch  die  Gesetze  der  Ablenkungs- 
kraft der  Erdrotation  vollkommen  erklärt.  Für  die  Entstehung  der  Kalmen- 
zone und  die  über  derselben  herrschenden  Ostwinde  wird  in  den  theoretischen  Er- 
örterungen über  die  Zirkulation  der  Atmosphäre  eine  Erklärung  gesucht  werden 
müssen. 

B.  Die  oberen  Luftströmungen  in  den  aussertropischen  Breiten, 
in  den  Gebieten  der  Westwinde.  Diese  oberen  Luftströmungen  lassen  sich 
fast  nur  aus  Beobachtungen  des  Wolkenzuges  beurteilen. 

Die  Windbeobachtungen  und  Windregistrierungen  auf  einigen  hohen  Berggipfeki 
der  gemässigten  Zone  ergeben  eine  bedeutende  Zunahme  der  Westwinde  mit  der  Höhe. 
Die  östlichen  Eichtungen  werden  über  2000  m  im  allgemeinen  schon  ziemlich  selten. 
Unter  Ostwinden  sind  im  folgenden  die  Eichtungen  NE,  E,  SE,  unter  Westwinden 
die  Eichtungen  SW,  W,  NW  zusammengefasst. 

Häufigkeit  der  West-  und  Ostwinde  in  Prozenten. 

Mitteleuropa  Säntis  Sonnblick 

Niederung  2500  m  3100  m 

Westwinde  54  71  53 

Ostwinde  30  16  16 
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Die  ausserordentlich  fleissigen  nnd  verdienstlichen  Beobachtungen  des  Wolken- 
zuges über  Berlin  von  S.  Vettin  ergaben  folgendes:^) 

Mittlere  Windrichtungen  über  Berlin. 

Höhe                  Wind                  1200                  2250  4000  7200  m 

Winter            W  39«  S          W  14»  N          W  IG«  N  W  27*  N  W     ö»  N 

Sommer           W  22°  S          W     7»  S           W  ll«  S  W     1«  N  W  11«  S 

Jahr                W  33«  S           W     7«  N          W     1»  N  W     4«  N  W     2«  S 

Das  Ergebnis  der  neueren  Wolkenbeobachtungen  ist,  dass  in  beiden  Hemi- 
sphären in  den  aussertropischen  Breiten  die  Richtungen  der  unteren  und  oberen  Luft- 
strömungen in  keinem  Gegensatz  stehen,  wie  dies  in  den  Tropen  der  Fall  ist,  sondern 
dass  die  ganze  Atmosphäre,  so  weit  wir  von  ihren  Bewegungen  bis  zu  den  grössten 
Höhen  noch  Kunde  erhalten,  im  allgemeinen  von  West  nach  Ost  zirkuliert.  '^)  Doch 
scheint  ein  Unterschied  zwischen  der  Bewegungsrichtung  der  verschiedenen  Schichten 
darin  zu  bestehen,  dass  die  untersten  an  der  Erdoberfläche  im  allgemeinen  (in  der 
südl.  Hemisphäre  überhaupt)  eine  mehr  oder  minder  starke  polwärts  gerichtete  Kom- 
ponente haben,  während  die  höchsten  in  der  Cirrusregion  eine  kleine  nach  Süd  gerichtete 
Komponente  besitzen.  Aus  der  Flugrichtung  der  Registrierballons,  welche  die  Cirrus- 
region überschritten  haben,  schliesst  Teisserenc  de  Bort,  dass  die  Bewegung  der 
Luft  über  den  Cirruswolken  noch  mehr  nach  Süd  gerichtet  ist.  ^) 

III.  Ober  die  Theorie  der  Luftzirkulation  zwischen  Äquator  und  Pol. 

1.  Historisches.  Der  erste,  der  die  Ursache  des  Zufliessens  der  Luft  von 
beiden  Seiten  gegen  den  Äquator  hin,  also  das  Motiv  der  Passatwinde  erkannt  hat, 
war  Halley.  In  einer  schon  oben  zitierten  Abhandlung  aus  dem  Jahre  1686  be- 
zeichnete er  die  stärkste  Erwärmung  der  Luft  am  Äuquator  als  die  Ursache  der 
Passate.  Die  erhitzte  Luft  dehnt  sich  aus,  fliesst  oben  gegen  Zonen  geringerer  Er- 
wärmung ab,  während  der  verminderte  Luftdruck  an  der  Basis  der  aufsteigenden 
Luftbewegnng  einen  Zufluss  der  Luft  an  der  Erdoberfläche  von  kälteren  Gegenden 
her  in  Gang  setzt  Die  Richtung  dieser  Zuflüsse  von  Ost  nach  West  erklärte 
Halley  dadurch,  dass  das  Maximum  der  Erwärmung  in  dieser  Richtung  täglich  um 
die  Erde  wandert  und  so  stets  diese  Zuflüsse,  die  Passate,  hinter  sich  her- 
ziehe. Dass  dieses  Argument  nicht  stichhaltig  ist,  ergiebt  sich  aus  einfachen  Über- 
legungen.   Eine  Erklärung  der  vorherrschenden  Westwinde  versuchte  Halley  nicht. 

Beide  Erscheinungen,  die  Ostwinde  der  Tropen,  sowie  die  Westwinde  der  ausser- 
tropischen Breiten  fanden  dagegen  ihre  volle  zutreffende  Erklärung  durch  Hadley. 


1)  Met.  Z.    B.  XXI.    1886.    8.  333  eto. 

2)  Siehe  Hildebrandsson  1.  o. 

3)  Nur  Yon  den  Vereinigten  Staaten  kennen  wir  die  mittleren  Luftströmungen  in  verschie- 
denen H9hen  genauer  durch  die  Wolkenbeobachtnngen,  die  Bigelow  berechnet  und  diskutiert  hat. 
Die  «östliche  Qeschwindigkeit*  bedeutet  Westwinde,  die  «nördliche*^  Südwinde.  Monthlj  Weather 
Review  1902.  the  motions  of  the  Atmosphere. 

Normale  (oder  mittlere)  Komponenten  der  Luftbewegung  östlich  vom  Felsengebirge 
in  den  Vereinigten  Staaten. 

Seehöhe  km  10  7.5  5.0  3.0  1.0  Oberfläche 

Östliche  Geschwindigkeit    36  35  26  20  8  4  m  s. 

Nördliche  ,  2  2  1.5  1.0  1.0  0.5  m.  s. 
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In  der  Abhandlnng  „Concerning  the  Theory  of  the  General  Trade -Winds"  (1735) 
führte  er  nicht  bloss  die  Eichtnng  der  Passate,  sondern  anch  jene  der  vorherrschen- 
den Winde  der  höheren  Breiten  darauf  zurück,  dass  jene  hinter  der  Botationsge- 
schwindigkeit  der  Breitenkreise,  denen  sie  zuströmen,  zurückbleiben,  diese  aber  vor- 
auseilen, weil  sie  aus  niedrigeren  Breiten  eine  höhere  Rotationsgeschwindigkeit  mit- 
bringen. Inwieweit  das  Hadleysche  Prinzip  unvollständig  ist^  wurde  schon  früher 
erörtert  (S.  314),  bemerkenswert  ist  aber,  dass  Hadley  mit  „General  Trade- Winds" 
nicht  bloss  die  Passate,  sondern  auch  die  vorherrschenden  Westwinde  der  höheren 
Breiten  bezeichnete.  In  letzteren  erkannte  er  schon  die  oberhalb  des  Äquators 
abgeflossenen  Luftmassen,  die  abgekühlt  und  schwerer  geworden  wieder  zur  Erd- 
oberfläche herabsinken,  um  dann  neuerdings  in  die  Zirkulation  einzutreten.  Die 
grössere  Rotationsgeschwindigkeit,  die  sie  dabei  mitbringen,  verwandelt  sie  in 
Westwinde.  Dass  die  Passate  (sowie  die  Westwinde)  nicht  jene  grossen  Geschwin- 
digkeiten erlangen,  welche  der  Differenz  der  Rotationsgeschwindigkeit  der  Breite- 
kreise entspricht,  aus  welchen  sie  ankommen,  fand  er  in  der  Wirkung  der  Reibung 
der  Luft  an  der  Erdoberfläche  begründet,  welche  stets  thätig  ist,  jene  Differenz  zu 
vermindern.  ^) 

So  hat  Hadley  in  den  allgemeinsten  Zügen  eine  Theorie  der  atmosphärischen 
Konvektionsströmungen  zwischen  Äquator  und  Pol  aufgestellt,  welche  bis  über  die 
zweite  Hälfte  des  19.  Jahrhunderts  hinaus  im  wesentlichen  unverändert  in  Geltung 
geblieben  ist.  2) 

Maury  stellte  1856   in  seiner  Physical   Geography    of  the  Sea  ein  Schema 
des  Kreislaufes  der  Luft  zwischen  Pol  und  Äquator  auf,  welches  einfach  und  natür- 
lich   schien,    aber   weder    den    Beobachtungen  entspricht,    noch   einer    theoretischen 
^Begründung  fähig  ist. 

Im  Jahre  1856  begründete  Wm.  Ferrel  eine  neue  mathematische  Theorie  der 
atmosphärischen  Zirkulation,  welche  er  später  vervollständigte  und  die  in  dieser 
Form  bis  auf  die  jüngste  Zeit  die  herrschende  war.  •^) 

James  Thomson  (1857)  hat  ohne  Kenntnis  der  Arbeiten  von  Ferrel  eine 
ganz  ähnliche  Theorie  der  atmosphärischen  Zirkulation  aufgestellt  (aber  ohne  die  von 
den  Polen  an  der  Erdoberfläche  abfliessenden  Winde).  Eine  mathematische  Begrün- 
dung seiner  Theorie  hat  Thomson  nicht  versucht,  so  dass  Ferrel  als  der  Begründer 
der  modernen  Theorie  der  allgemeinen  Luftströmungen  bezeichnet  werden  muss. 

2.  Übersicht  über  den  gegenwärtigen  Stand  der  Theorie  der  Luf t- 


1)  Bei  Hadley  ist  auch  schon  der  Satz  zu  finden,  dass  die  Ostwinde  der  Tropen  durch  West- 
winde in  anderen  Teilen  der  Erde  kompensiert  werden  müssen,  [wenn  nicht  eine  Änderung  der 
Botationsgeschwindigkeit  der  Erde  heryorgerufen  werden  soll. 

2)  Dal  ton  ist  später,  aber  unabhängig  TOn  Hadlej,  zu  einer  ähnlichen  Erklärung  der 
Passate  gekommen  in  den  ^Meteorological  Observations  and  Essays*,  die  zuerst  1793  erschienen 
sind.  Ebenso  hat  Kant,  ohne  Kenntnis  von  Hadley  s  Theorie,  die  Entstehung  und  Richtung  der 
Passate  und  der  jvorherrschenden  Winde  der  höheren  Breiten  wie  dieser  erklärt.  Theorie  der 
Winde  1756.  S.  darüber  M.  Schneidemühl,  Kant  und  die  moderne  Theorie  der  Winde.  «Das 
Ausland.*  63.  Jahrgang.  Nr.  34.  Stuttgart,  und  Naturwissenschaftliche  Wochenschrift  (Potoni^. 
V.    Nr.  42.    Okt.  1890. 

3)  Ferrel,  The  motions  [of  fluids  and  solids  etc.  New  York  1860  (s.  früher).  —  Recent 
Advances  in  Meteorology.  Washington  1886.  Report  Chief  Signal  Officer  ■1885.  Part.  2.  — 
Populär  Treatise  on  the  Winds.    New  York  1889. 
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Strömungen  zwischen  Äquator  und  Pol.  Die  allgemeinen  Bewegungen  der 
Atmosphäre  sind,  ihrer  Tendenz  nach,  Konvektionsströmungen  zwischen  dem  Äquator 
und  den  beiden  Polen.  Ihre  Entstehung  erfolgt  in  analoger  Weise,  wie  dies  S.  305 
Fig.  19  u.  20  erläutert  worden  ist.  Am  Äquator,  eigentlich  unter  jenem  Breitekreise, 
unter  welchem  die  mittlere  Temperatur  der  ganzen  Luftmasse  am  höch- 
sten ist)  werden  die  Flächen  gleichen  Druckes  in  der  Höhe  am  stärksten  gehoben 
und  es  entsteht  von  da  nach  beiden  Seiten  gegen  die  Pole  hin  (welche  jedenfalls 
im  allgemeinen  und  im  Durschnitt  die  kältesten  Teile  der  Erdoberfläche  sind)  ein 
Gefälle  der  Flächen  gleichen  Druckes, welches  in  gleichen  Höhen  über  der  Erdober- 
fläche als  ein  Überdruck  auftritt^  der  gegen  die  Pole  hin  gerichtet  ist. 

Diese  wirksamen  Druckdifferenzen  in  gleichem  Niveau  hängen  dem  Masse  nach,  und  das 
musB  betont  werden,  nicht  direkt  Ton  den  Temperaturunterschieden  an  der  Erdoberfläche  ab, 
sondern  von  der  mittleren  Temperatur  der  ganzen  Luftmasse.  Diese  letztere  ist  durchaus  nicht 
immer  der  beobachteten  Temperatur  an  der  Erdoberfläche  genau  proportional,  sondern  wird  auch 
von  dem  Masse  der  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  und  von  dem  Wasserdampfgehalte  der  Luft  be- 
stimmt. Die  Zunahme  des  Wasserdampfgehaltes  der  Luft  wirkt  in  gleichem  Sinne,  wie  eine  Tempera- 
turzunahme, weil  der  Wasserdampf  spezifisch  leichter  ist  als  die  Luft,  die  er  verdrängt.  Doch  wird 
dieser  Einflnss  gerne  überschätzt,  und  da  eine  Temperaturzunahme  der  Luft  zumeist  auch  eine 
Zunahme  ihres  Wasserdampfgehaltes  bedeutet,  kann  man  im  allgemeinen  kurz  die  Hebung  der 
Flächen  gleichen  Druckes  in  der  Höhe  der  Zunahme  der  mittleren  Temperatur  proportional  an- 
nehmen.*) 

Die  Änderungen  der  mittleren  Temperatur  (und  des  Wasserdampf gehaltes)  der  ganzen 
Luftsäule  über  einem  Breitegrad  bleiben  natürlich  hinter  den  Änderungen  der  Temperatur  an  der 
Erdoberfläche^ erheblich  zurück,  und  daraus  folgt,  dass  abgesehen  von  anderen  Einflüssen  schon 
aus  diesem  Gründe  der  Gürtel  höchster  mittlerer  Temperatur  und  niedrigsten  Barometerstandes  im 
Meeresniveau  bei  weitem  nicht  so  grossen  Schwankungen  um  |die  Mittellage  unterliegt  als  die 
Zonen  höchster  Temperatur  an  der  Erdoberfläche  selbst.  Das  ist  einer  der  Gründe,  weshalb  die 
Kalmenzone  nicht  mit  der  Deklination  der  Sonne  zwischen  den  Wendekreisen  hin  und  her  pendelt. 

Von  den  wirklich  bestehenden  Druckunterschieden  in  gleichem  Niveau  (gleicher 
Seehöhe)  unter  verschiedenen  Breiten  unter  ziemlich  gleichen  Meridianen  geben  fol- 
gende Beispiele  eine  bestimmtere  Vorstellung. 

Höhe  4000  m  (Januar)  [6000  m  (Januar)  4000  m  (März  1898)j 

Antisana  (Äquator)  475  mm  Chimborazo^)  371  mm        Kammerun  Pik  (4^  N.)  475  mm 

Pikes  Peak  (38«  N.)        462    ,  Pikes  Peak      353    ,  Sonnblick  (470  N.)        457    „ 

Differenz  13    ,  18    „  18    „ 

Die  Fläche  gleichen  Druckes  fällt  demnach  vom  Äquator  zum  47.  Grad  Nord- 


1)  Auch  John  Herschel  hat  in  seiner  Meteorologie  (S.  54)  den  Einfluss  des  Wasser- 
dampfes in  dieser  Hinsicht  überschätzt.  Das  spezifische  Gewicht  feuchter  Luft  ist  der  Grösse 
1  4-  /9  (e  :  b)  proportional,  wo  ^  »  0.378,  e  den  Dampfdruck,  b  den  Luftdruck  bedeutet.  Ist  t  die 
Temperatur  der  feuchten  Luft  mit  dem  Dampf  drucke  e,  [V  die  einer  trockenen  Luft,  welche  das 
gleiche  spezifische  Gewicht  haben  soll ,  so  muss  (1  +  «  **)  *■  (1  +.«  *)  (1  +  /^  [^  •  ^)  »«i^»  woraus 
sich  t'  —  t  -•  103  (e  :  b)  ergiebt. 

Kehmen  wir  eine  Luftsäule  in  den  Tropen  Ton  2000  m  Höhe,  setzen^deren  mittleren  Dampf- 
druck (£0*20  unten,  e^»9.9m  oben)  =»  15  mm  und  den  mittleren  Luftdruck  «»  680  mm,  so  wird 
t'  —  t  -B  2.3^  kaum.  Somit  ist  die  ganze  Wasserdampfmenge  einer  2000  m  hohen  mit  Wasserdampf 
gesättigten  Luftsäule  unter  den  Tropen  nur  äquivalent  einer  Zunahme  der  mittleren  Temperatur 
um  2.3^.  Der  Wasserdampfgehalt  der  Luft  spielt  erst  eine  grosse  Bolle,  wenn  er  zur  Konden- 
sation kommt. 

2)  £d.  Whymper  beobachtete  auf  dem  Gipfel  des  Chimborazo  am:  4.  Januar  1880  356.4  mm, 
3.  Juli  358.1  mm  bei  0°  mit  Schwerekorrektion,  Temperatur  — 7.8,  Chimborazo  6300  m,  Station  am 
Antisana  4090  m.     Luftdruck  im  Meeresniveau  mit  Schwerekorrektion  758  mm.  —  Kamerun  Pik, 
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breite  um  ca.  300  m  im  Niveau  von  4  km  und  wahrscheinlich  um  470  m  im  Niveau 

von  6  km. 

Würden  die  Luftmassen  vom  Äquator  auf  diesem  Gefälle  zum  47.  Breitegrad  ohne  Reibung 
hinabgleiten  können,  oder,  was  dasselbe,  die  der  Druckdifferenz  von  18  resp.  22  mm  entsprechende 
Beschleunigung  annehmen,  so  würden  sie  eine  meridionale  Geschwindigkeit  von  78  resp.  95.5  m  pro 
Sekunde  (gegen  den  Pol  hin)  erreichen.')  Gleichzeitig  aber  würden  sie  mit  Rücksicht  auf  den 
Flächensatz  (Annäherung  an  die  Rotationsachse)  unter  47^  Breite  eine  westöstliche  Komponente  von 
365  m  erlangen  (s.  S.  315)  und  deshalb  fast  als  reine  Westwinde  den  Pol  umkreisen  (W  12®  N  und 
W  15^  N,  Resultante  370  und  380  m  rund).  Wenn  auch  in  Wirklichkeit  so  grosse  Geschwindig- 
keiten nicht  erreicht  werden  können,  so  giebt  doch  dieses  Beispiel  eine  bestimmtere  VorsteUung 
von  der  Wirkung  der  Hebung  der  Flächen  gleichen  Druckes  durch  die  Wärme  am  Äquator  auf 
die  Grösse  und  Richtung  der  Bewegungen  in  den  hohen  Schichten  der  Atmosphäre  und  leitet  so 
hinüber  zu  den  wichtigen  Folgerungen,  die  Ferrel  daraus  gezogen  hat. 

Das  Gefälle  der  Flächen  gleichen  Druckes  |vom  Äquator  gegen  den  Pol  hin 
ist  aber  in  jener  Hemisphäre,  welche  Sommer  hat,  ein  viel  kleineres,  als  das,  welches 
im  Winter  derselben  sich  einstellt.  Wir  erhalten  z.  B.  genähert  für  den  Juli  der 
nördlichen  Hemisphäre  (in  welcher  die  Abschwächung  am  grössten  ist,  wegen  deren 
hohen  Sommerwärme)  im  Meridian  Kamerun  Pik  —  Sonnblick  im  Niveau  von 
4000  m  (Juli). 

Kamerun  Pik  475  mm         Sonnblick  469.6  mm         Differenz  5.4  mm. 

Das  Druckgefälle  ist  also  mehr  als  3  mal  kleiner  als  im  Winter,  die  Senkung 
der  Fläche  gleichen  Druckes  von  4  ®  bis  47  ^  nördl.  Br.  ist  jetzt  nur  90  m.  Die 
Luftzirkulation  zwischen  Äquator  und  Pol  ist  also  viel  weniger  kräftig. 

Teisserenc  de  Bort  hat  Isobarenkarten  des  Januar  für  die  Höhen  1467 
(Puy  de  Dome),  2859  (Pic  du  Midi)  und  4000  m  entworfen,  für  letztere  Höhe  auch 
Isobaren  des  Juli,  auf  Grundlage  der  Isobarenkarten  des  Meeresniveaus  mit  Rücksicht 
auf  die  wahrscheinliche  mittlere  Temperatur  der  Luft  bis  zu  diesen  Höhen.  Diese 
Kärtchen  sind  nur  genähert  richtig. 

Die  folgende  kleine  Tabelle  enthält  die  von  Sprung  berechneten  mittleren 
Barometerstände  im  Niveau  von  2  und  4  km,  sowie  jene  an  der  Erdoberfläche  nach 

Ferrel.2) 

Luftdruckmittel,  nördliche  Hemisphäre. 
Breite  80  70  60  50  40  30 

Meeresniveau      760.5         758.6         758.7         760.7         762.0         761.7 
2000  m  582.0        583.6        587.6        593.0        598.0         600.9 

4000  m  445.2         446.6         451.9         457.0         463.6         468.3 

Luftdruckmittel,  südliche  Hemisphäre. 
Äqu.  [10  20  30  40  50 

Meeresniveau      758.0         759.1         761.7         763.5        760.5         753.2 
2000  m  601.1         601.6        602.7        602.2         597.1         588.0 

4000  m  471.0         471.1        471.1         469.3        463.1         453.7 

An  der  Erdoberfläche  ist  die  Luftdruckverteilung  in  der  nördlichen  Hemisphäre 
ziemlich  kompliziert,  in  der  südlichen  einfacher,  soweit  wir  selbe  kennen.     Schon  in 
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;io 

759.2 

757.9 

600.9 

600.9 

469.9 

470.7 

60 

70 

743.4 

(738.0*) 

577.0 

(569.9*) 

443.9 

(437.2*) 

Mars  1898,  471.2  in  4071  m  bei  10.8^  C.  Natürlich  sind  dies  einzelne  Beobachtungen  und  die 
Daten  deshalb  nicht  sicherer  als  aus  mittleren  Barometerständen  und  Temperaturen  im  Meeres- 
niveau  berechnete  Werte.     Vom  Antisana  und  Pikes  Peak  liegen  aber  wirkliche  Mittelwerte  vor. 

1)  h  ist  gleich  10.515  X  (760  :  b)  X  (T :  To)  X  ^  B  und  v  «  }/ 2  gh.    Eingesetzt  wurde  h  —  307 
und  466  m  auch  mit  Eücksicht  auf  die  Temperatur. 

2)  Teisserenc  deBort  hat  unter  der  Annahme  einer  gleichförmigen  Wärmeabnahme  mit 
der  Höhe  von  1^  pro  180  m  (0.56^  pro  100  m)  folgende  mittlere  Barometerstände  für  die  Breite- 
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2000  m  Höhe  verschwinden  die  subtropischen  Barometermaxima  im  Mittel  des  Jahres 
fast  ganz,  in  4000  m  ist  das  Druckgefälle  von  10^  südl.  Br.  ohne  Unterbrechung 
nach  den  beiden  Polen  hin  gerichtet.  Auch  in  den  extremen  Monaten  bleibt  das 
Gefälle  in  meridionaler  Richtung  einfach,  nur  in  der  Richtung  der  Breitegrade 
bleiben  noch  Unterschiede  selbst  in  4  km  Höhe  bestehen,  und  zwar  liegen  die 
Zentren  höchsten  Druckes  über  den  Ozeanen  der  tropischen  und  subtropischen 
Breiten. 

Fig.  33. 


Isobaren  des  Januar  in  4  km  Seehöhe  nach  Te isser enc  de  Bort.    Umgebung  des  Nordpols. 


kreise  der  nördlichen  Hemisphäre  berechnet ,    die  in  niedrigen  Breiten  den  Beobachtungen  etwas 
näher  kommen  dürften,  als  die  von  Sprung. 

Nördliche  Halbkugel.     Mittlere  Barometerstände  in  4000  m.     400  mm  -f- 
Äqu.         5         10         15         20         25         30         35         40         45         50         55         60         65 
74.0       73.4     72.6      72.4      71.4      70.4      68.0      64.6      59.5      53.5      48.0      42.5      35.7      30.7 
Sur  le  mode  de  formaüon  des  types  d'isobares.    Annales.     Ann^e  1888.     I.  Memoires. 
Den  Isobaren  von  Teisserenc  de  Bort  im  Niveau  von  4  km  im  Januar  entspricht  eine 
stetige  Bewegung  der  Atmosphäre  in   dieser  Höhe  von  W  nach  E  mit  einer  Geschwindigkeit  von 
ca.  22  m  pro  sec.    Die  Wolkenbeobachtungen  stimmen  auch  damit  überein. 

Wenn  wir  fnun  mit  Shaw  von  dem  Luftdruck  an  der  Erdoberfläche  die  für  4  km  berech- 
neten Barometerstände  abziehen,  so  erhalten  wir  den  Druck  der  unteren  Schichten  allein  und  es 
stellt  sich  heraus,  dass  die  Isobaren  für  die  untere  Druckverteilung  mit  dem  Verlauf  der  Iso- 
thermen grosse  Ähnlichkeit  haben,  nur  nimmt  der  Druck  gegen  den  Pol  hin  zu,  so  wie  die  Tem- 
peratur abnimmt  und  zwar  ca.  in  dem  Verhältnis  von  1  ^  pro  1  mm  (Januar,  nördliche  Hemisphäre). 
Wie  können  derart  den  Druck  an  der  Oberfläche  in  zwei  Komponenten  auflösen,  die  eine  obere 
in  4  km  bringt  eine  allgemeine  W — £-Zirkulation  hervor,  die  andere  untere  würde  für  sich  allein 
eine  Zirkulation  von  E  nach  W  bedingen.  Wo  die  eine  vorherrscht,  in  den  mittleren  Breiten, 
resultiert  eine  westliche  Zirkulation  (W — E),  wo  die  andere  vorherrscht,  in  der  Nähe  der  Kältepole, 
erhalten  wir  eine  östliche  (£ — ^W).  Zwischen  den  beiden  findet  sich  eine  Zone  mit  niedrigem  Drucke, 
und  eine  Mischung  der]  zwei  entgegengesetzten  Zirkulationen,  welche  Veranlassung  giebt  zu  den 
Cyklonen  der  nördlichen  und  südlichen  gemässigten  Zonen.  In  der  That  geben  die  Sturmkarten 
zwischen  50  und  60®  breite  etwa  das  Maximum  der  Sturmfrequenz.  (W.  N.  Shaw,  The  Mechanics 
of  the  Atmosphere.    Nature  July  7,  1904. 

H  an n ,  Metoorolog;!«.  23 
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Die  Figur  33  zeigt,  dass  die  Barometer-Maxim ä  an  der  Erdoberfläche  in  Sibirien 
und  Nordamerika  im  Januar  in  der  Höhe  von  4  km  verschwinden,  während  die  Baromet^r- 
Minima  über  dem  Atlantischen  und  Pacifischen  Ozean  sich  vereinigen  und  an  Bedeu- 
tung gewinnen,  so  dass  das  Druckgefälle  nach  N  ein  einheitliches  wird. 

Die  Flächen  gleichen  Druckes  neigen  sich  daher  in  allen  Niveaus  oberhalb  2  km 
Höhe  trichterförmig  vom  Äquator  gegen  die  Pole  hin,  die  Neigung  ist  stärker  in 
jener  Hemisphäre,  die  Winter  hat,  schwächer  in  jener,  die  gleichzeitig  Sommer  hat. 
Das  Gefälle  hat  also  eine  jährliche  Periode;  auf  der  nördlichen  Halbkugel  ist  die 
jährliche  Änderung  des  Gefälles  eine  viel  stärkere,  als  auf  der  südlichen. 

Die  Wirkung  dieser  allgemeinen  Druckverteilung  in  den  höheren  Schichten  der 
Atmosphäre  wird  sein,  dass  die  Luft  von  einem  äquatorialen  ringförmigen  Wulst 
höheren  Luftdruckes  gegen  die  Pole  hin  abfliesst,  mit  grösserer  Beschleunigung  in 
höheren  Schichten  als  in  niedrigeren,  da  das  Gefälle  mit  der  Höhe  zunimmt,  wie  wir 
gesehen  haben.  Infolge  der  Erdrotation  erlangt  sie  aber  dabei  eine  starke  westöstliche 
Komponente,  sie  kann  nicht  direkt  dem  Druckgefälle  folgend  den  Polen  zufliessen, 
sondern  muss  dieselben  umkreisen.  Es  bildet  sich  ein  grosser  Wirbel  um 
die  beiden  Pole,  mit  zunehmender  Eotatiousgeschwindigkeit  gegen 
die  höheren  Breiten. 

Ferrel  hat  zuerst  gezeigt,  daBs  eine  starke  Neigung  der  Flächen  gleichen  Druckes  gegen  die 
Pole  hin  mit  einem  stationären  Bewegungszustand  der  Atmosphäre  verträglich  ist,  und  dass  trotz 
des  grossen  Gefälles  die  Luft  das  trichterförmige  Gesenke  um  den  Pol  nicht  ausfüllen  kann.  Es 
ist  die  ablenkende  Kraft  der  Erdrotation,  die  das  verhindert,  und  wir  können  auch  berechnen, 
welche  Druckdifferenzen  bei  gewissen  Geschwindigkeiten  der  um  den  Pol  rotierenden  Luft  der 
Ablenkungskraft  der  Erdrotation  gerade  das  Gleichgewicht  halten.     Bezeichnet  h  :  1  wie  früher  das 

Gefälle  der  Flächen  gleichen  Druckes,  g  die  Beschleunigung  der  Schwere,  so  muss  g-—^g'  —  2*'ß 

T  sin  y'  sein,  oder  wenn  ^  B  den  Gradienten  bezeichnet,  so  muss  ^B^  0.157  v  sin  r/  sein.^} 

Solange  diese  Gleichung  besteht,  kann  keine  Luft  dem  Pole  zufliessen,  sowie  aber  v  durch 
Reibung  oder  durch  Mischung  mit  schwächer  bewegter  Luft  kleiner  wird,  wirdg'  >•  2  royam  y,  das  heisst 
der  Gradient  wird  wirksam,  die  Luft  bekommt  eine  meridionale  Komponente  und  es  strömt  etwas  Luft 
gegen  den  Pol  hin  ab.  Dabei  steigert  sich  aber  wieder  die  Geschwindigkeit  v,  die  Ablenkungs- 
kraft wird  grösser,  als  es  dem  bestehenden  Gefälle  entspricht,  g' <C  2  r/i  v  sin  9r ,  die  Luft  rotiert 
rascher  und  drängt  nach  rechts  vom  Pole  ab,  wirkt  also  nach  rückwärts,  oder  äquatorwärts,  stauend, 
bis  dadurch  das  Gefälle  h :  1  wieder  so  verstärkt  wird,  dass  die  Beschleunigung  auf  demselben  bei 
der  bestehenden  Geschwindigkeit  v  der  Ablenkungskraft  das  Gleichgewicht  hält. 

Der  äquatorwärts  stauenden  Wirkung  der  in  den  mittleren  und  höheren  Breiten 
mit  starken  westöstlichen  Geschwindigkeiten  rotierenden  Luftmassen  verdankt  nach 
Ferrel  der  Wulst  hohen  Luftdruckes  an  der  Erdoberfläche  in  den  subtropischen 
Breiten  seine  Entstehung.  Der  Winkelring  der  höheren  Breiten  wirkt  hemmend  auf 
das  obere  Abfliessen  der  Luft  vom  Äquator,  und  die  in  mittleren  Breiten  zwischen 
30®  und  40  0  Breite  angehäufte  Luft  fliesst  unten  an  der  Erdoberfläche  dem  derart 


1)  Im   Meeresniveau  gilt  die  Gleichung:  g(h:l|«=g  — '— «s2  wv  sin  y;  l  ^  111  km, 

g  »  9.8  m,  2nf  ^^  0.000146  eingesetzt,  giebt  obigen  Wert  für  J  B  pro  Grad.  Bei  dem  Barometer- 
stand b  und  der  absoluten  Temperatur  T  ist  die  Konstante  0.157  mit  (b :  760)  (To :  T)  zu  multi- 
plizieren, der  Gradient  für  gleiche  v  wird  mit  der  Höhe  kleiner  im  Verhältnis  zur  Abnahme  des 
Luftdruckes  und  wird  auch  kleiner  bei  höherer  Temperatur. 
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entstandenen  Gefälle  folgend  gegen  den  Äquator  hin  ab.     So  entsteht   der  oben  be- 
schriebene selbständige  Kreislauf  der  Luft  in  den  Tropen,  i) 

Dass  dieser  Wulst  hohen  Luftdruckes  um  35  oder  30 «  Breite  herum,  (s.  die 
Tabelle  S.  352)  über  den  Ozeanen  am  stärksten  hervortritt,  dass  er  auf  der  süd- 
lichen Hemisphäre  stärker  entwickelt  ist,  als  auf  der  nördlichen,  stimmt  trefflich  mit 
dieser  Erklärung  überein,  denn  über  den  Wasserflächen  und  namentlich  über  der  süd- 
lichen Hemisphäre  können  sich  die  Luftwirbel  am  kräftigsten  entwickeln,  während 
sie  über  den  Kontinenten,  namentlich  stark  erwärmten  grossen  Kontinenten,  mehr  oder 
weniger  geschwächt  werden. 

So  erkennen  wir  denn  einen  Zusammenhang  zwischen  dem  beson- 
ders hohen  Druck  in  den  subtropischen  Breiten  der  südlichen  Halb- 
kugel mit  dem  erstaunlich  niedrigen  Luftdruck  in  den  höheren  Breiten 
derselben.  Letzterer  ist  die  Ursache  des  ersteren,  der  normal  und  ungestört  aus- 
gebildete Wirbelring  um  den  Südpol  aber  ist  die  Ursache  von  beiden. 

Derart  hat  Ferrel  zwei  Erscheinungen  erklärt,  von  denen  man  vor  ihm  sich 
vergeblich  Rechenschaft  zu  geben  versucht  hat,  den  niedrigen  Luftdruck  der  höheren 
Breiten,  namentlich  in  der  südlichen  Hemisphäre  und  den  hohen  Luftdruck  der  sub- 
tropischen Breiten.  Bei  den  gewöhnlichen  kontinentalen  Konvektionsströmungen 
finden  wir  eine  cyklonale  Luftbewegung  um  ein  Wärmezentrum  mit  niedrigem 
Luftdruck,  bei  der  allgemeinen  atmosphärischen  Konvektionsströmung  aber  ist  um- 
gekehrt das  Wirbelzentrum  ein  Ort  niedrigster  Temperatur,  es  bildet  sich  eine 
Cyklone  mit  kaltem  Zentrum.  Sonst  entsteht  hoher  Luftdruck  an  dem  Orte, 
gegen  welchen  in  der  Höhe  die  Luft  abfliesst,  und  man  hätte  nach  dem  gewöhnlichen 
Auftreten  der  atmosphärischen  Zirkulationsströmungen  ein  gewisses  Recht  anzunehmen, 
dass  die  Pole  die  Orte  höchsten  Luftdruckes  bei  den  grossen  atmosphärischen  Kreis- 
läufen hätten  werden  sollen,  sowie  auf  den  Wärmegürtel  des  Äquators  die  Zone 
niedrigsten  Druckes  fällt. 

Ferrel  hat  in  der  Wirkung  der  Ablenkungskraft  der  Erdrotation  auf  die 
grossen  atmosphärischen  Strömungen  die  Ursache  nachgewiesen,  welche  dies  verhin- 
dert und  eine  ganz  andere,  ja  gegensätzliche  Luftdruckverteilung  auf  jeder  Hemi- 
sphäre bewirkt. 

Der  niedrige  Luftdruck  der  südlichen  Halbkugel.  Der  ausserordent- 
lich niedrige  Luftdruck  der  südlichen  Halbkugel  jenseits  40  ^  südl.  Br.  hat  die  Auf- 
merksamkeit der  Meteorologen  und  Physiker  in  früherer  Zeit  namentlich  seit  den 
Beobachtungen  von 'James  Ross  in  den  antarktischen  Breiten  ganz  besonders  in 
Anspruch  genommen,  und  man  hat  sich  vergebens  bemüht,  denselben  zu  erklären. 
Manche  und  darunter  sehr  bedeutende  Meteorologen  glaubten,  so  wie  Maury,  in  dem 


1)  Sprung  (Lehrb.  S.  198)  fasst  die  Ferrel  sehe  Theorie  in  folgenden  Sfitzen  kurz  zusammen: 
«Die  gesamte  allgemeine  Luftbewegnng  einer  Hemisphäre  repräsentiert  einen  grossen  atmo- 
sphärischen Wirbel,  in  welchem  die  Zirkulation  durch  die  konstanten  Temperaturdifferenzen  ein- 
geleitet und  erhalten,  durch  die  Erdrotation  aber  in  bestimmter  Weise  modifiziert  wird,  und  zwar 
so,  dass  die  Botation  der  Luftteilchen  im  inneren  Gebiete  des  Wirbels  in  der  gewöhnlichen  Weise 
erfolgt,  gegen  den  Uhrzeiger  auf  der  nördlichen,  mit  demselben  auf  der  südlichen  Hemisphäre. 
Jeder  der  zwei  Wirbel  besitzt  aber  noch  ein  äusseres  ringförmiges  Gebiet  mit  entgegengesetzter 
Botation.  An  der  Grenze  des  inneren  und  äusseren  Gebietes  erfolgt  durch  die  Zentrifugalkräfte 
eine  Anhäufung  von  Luft  und  eine  entsprechende  Vergrösserung  des  Luftdruckes. 

23* 
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grossen  Wasserdampfgehalt  der  Luft  der  höheren  südlichen  Breiten  und  den  reich- 
lichen Niederschlägen  derselben  die  Ursache  des  abnorm  niedrigen  Luftdruckes  finden 
zu  können.  Es  liegt  nahe,  dass  diese  Ansicht  keinen  Halt  hat,  die  Äquatorialzone 
müsste  dann  jedenfalls  den  niedrigsten  Luftdruck  haben,  überhaupt  ist  diese  Er- 
klärung physikalisch  unhaltbar. 

Ferrel  und  unabhängig  von  ihm  J.J.Murphy  haben  zuerst  und  ziemlich 
gleichzeitig  in  der  Zentrifugalkraft  der  in  den  höheren  Breiten  den  Pol  umkreisen- 
den Westwinde  die  wahre  Ursache  derselben  aufgedeckt.  ^) 

So  wie  die  Westwinde  der  höheren  Breiten  äquatorwärts  drängen  und  stauen, 
so  haben  die  Passate  eine  Stauwirkung  auf  ihrer  Polarseite,  weil  sie  auch  nach  rechts 
abgelenkt  werden,  als  Ostwinde  also  polwärts.  Nur  ist  diese  Ablenkung  wegen  der 
niedrigen  Breite,  wegen  der  geringeren  Geschwindigkeit  und  geringeren  Mächtigkeit 
bei  den  Passaten  relativ  gering.  Aber  auch  sie  tragen  bei  zu  einer  Anhäufung  von 
Luft  in  den  subtropischen  Breiten,  zu  der  Bildung  des  Rückens  hohen  Luftdruckes 
daselbst^  sowie  auch  zur  Entstehung  des  Gürtels  niedrigen  Luftdruckes  am  Äquator. 
Derselbe  ist  zum  Teil  auch  dynamisch  bedingt,  nicht  bloss  durch  den  oberen 
Abfluss  der  Luft  vom  Äquator,  welch  letzterer  allerdings  auch  wieder  durch  die 
Stauwirkung  der  Passate  an  der  Grenze  der  Tropen  etwas  gehemmt  wird. 

Da  die  Oürtel  hohen  Luftdruckes  in  den  Subtropen ,  sowie  zu  einem  Teil  auoh  die  Zone 
niedrigen  Luftdruckes  am  Äquator  dynamisch  bedingt,  ein  Effekt  der  Zirkulation  grosser  Lnft- 
massen  sind,  also  ein  bedeutendes  Beharrungsvermögen  haben  werden,  wird  es  nun  um  so  mehr 
begreiflich,  dass  das  ganze  System  des  Ealmengürtels  und  des  subtropischen  Barometermaximums 
keineswegs  direkt  den  Lageänderungen  des  W&rmeäquators  an  der  Erdoberfläche  folgt,  sondern 
daß  dies  nur  in  geringem  Masse  geschieht,  wie  wir  in  den  Verschiebungen  der  Ealmengürtel  auf 
den  Ozeanen  S.  3S8  gesehen  haben. 

Wir  müssen  nun  auch  die  oberen  Luftströmungen  am  Äquator  und  (über  den 
Passaten  näher  ins  Auge  fassen. 

Ostwind  in  grosser  Höhe  über  dem  Äquator.  Die  Beobachtungendes 
Zuges  der  Cirruswolken  sowie  das  Fortschreiten  der  Trübung  der  Atmosphäre  bei 
der  grossen  Eruption  des  Krakatau  (s.  S.  346)  haben  einen,  wie  es  scheint^  stetigen 
und  starken  Ostwind  in  grossen  Höhen  über  dem  Äquator  festgestellt.     Die  oben 

1)  On  the  Circulation  of  the  Atmosphere  by  Joseph  John  Murphy  Belfast  Nat.  Hist.  and 
Phil.  Soc.  Febr.  1856.  Ferrel  an  den  oben  citierten  Stellen,  und  Nature  Vol  IV.  S.  226.  The 
cause  of  low  barometer  in  the  Polar  regions.  Hier  zeigt  Ferrel,  dass  die  ablenkende  Kraft  der 
Erdrotation  die  rasche  Abnahme  des  Luftdruckes  in  den  höheren  südlichen  Breiten  auch  numerisch 
vollständig  erklärt.) 

In  der  That  finden  wir,    wenn  wir  die  früher  aufgestellten  Ausdrücke  für  den  Gradienten 

und  die  Ablenkungskraft  der  Erdrotation  benützen,    als  Gleichung  des  Gleichgewichtes   zwischen 

der  Beschleunigung  bei  dem  Gradienten  ^B  und  der  Ablenkungskraft  der  Erdrotation: 

^    ,           10.5  z/B       „ 
g  (h  :  1)  -«  g j     -  =  2  ri/  V  sm  f. 

Suchen  wir  den  Gradienten  an  der  Erdoberfläche,  der  unter  55°  süd.  Rr.  einer  Windge- 
schwindigkeit  von  10  m  pro  Sek.  z.  B.  entspricht,  setzen  demnach  1^^  111  km  9p  ^  55°,  v  »  10, 
g  ^  9.8  m,  so  finden  wir  : 

^B  »  Gradient  »  2  o>  y  sin  90  X  111000  :  (10.5  g)  —  1.29  mm. 

In  Wirklichkeit  ist  der  Gradient  unter  55**  südl.  Br.  im  Jahresmittel  bloss  0.97,  also  noch 
kleiner.  Aus  unserer  Bechnung  geht  demnach  so  viel  mit  Sicherheit  hervor,  dass  die  Ablenkongs- 
kraft  der  Erdrotation  den  niedrigen  Luftdruck  auf  der  südlichen  Halbkugel  vollkommen  zu  er- 
klären vermag.  Auf  der  nördlichen  Hemisphäre  kommt  ein  gleich  energischer  Polarwirbel  nicht 
zu  Stande. 
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entwickelten  theoretischen  Anschanung^en  über  die  Zirkulation  der  Atmosphäre 
stehen  mit  diesen  Beobachtungen  in  vollem  Einklang.  Die  Passate,  welche  gegen 
den  Äquator  hin  eine  bedeutende  vertikale  Mächtigkeit  haben  und  in  grossen 
Höhen  nur  eine  geringe  Eeibung  erfahren,  werden  mit  der  Annäherung  an  den 
Äquator  immer  östlicher  und  vereinigen  sich  über  demselben  zu  einem  kräftigen 
Ostwind. 

Wenn  man  noch  dazu  annehmen  will,  dass  die  von  den  Wendekreisen  gegen 
den  Äquator  strömende  Luft  mit  der  Annäherung  an  denselben  aufsteigt^  ohne  dabei 
durch  Mischung  und  Reibung  erheblich  von  ihrem  ursprünglichen  Eotationsmoment 
einzubüssen,  so  erhält  man  erhebliche  relative  ostwestliche  Geschwindigkeiten  der- 
selben am  Äquator.  1) 

M.  Möller  zieht  die  Jahreszeit  in  Betracht,  in  welcher  der  Krakatauausbruoh  erfolgte,  also 
den  Umstand,  dass  der  KalmengOrtel  damals  etwa  in  17^  nördl.  Br.  sich  befand.  Die  von  diesem 
in  der  Höhe  von  30  km  gegen  den  Äquator  abfliessende  Luft  hatte  in  dieser  Breite  eine  östliche 
Komponente  von  447  m.  Am  Äquator  angelangt  verringert  sich  dieselbe  im  Verhältnis  von  cos 
17®  zu  1  also  auf  427.5  m,  bleibt  somit  gegen  die  dort  in  dieser  Höhe  herrschende  Kotaüonsge- 
schwindigkeit  467.3  m  um  rund  40  m  zurück,  was  einen  Ostwind  von  dieser  Geschwindigkeit 
giebt.  Nimmt  man  aber  zudem  an,  dass  die  Luft,  die  unter  17o  in  30  km  Höhe  abfliesst,  vom 
Erdboden  aufgestiegen  ist,  so  hat  sie  in  dieser  Höhe  nur  eine  Rotationsgeschwindigkeit  von  444.7, 
giebt  also  hier  schon  einen  Ostwind  von  2.3  m,  somit  am  Äquator  einen  solchen  von  42  m.  Dies 
würde  mit  den  Beobachtungen  übereinstimmen. 

Über  dem  Äquator  und  der  Ealmehzone  herrscht  Ostwind.  Diese  Luft  setzt 
sich  ausserhalb  der  Ealmenzone  dem  oberen  Druckgefälle  folgend  gegen  höhere 
Breiten  in  Bewegung.  Sie  erhält  dabei  neben  ihrer  ostwestlichen  Bewegungskom- 
ponente nun  auch  eine  meridionale.  Die  Eichtung  der  abfliessenden  Luft  wird  also 
anfangs   eine  südöstliche   sein,    aber   mit  zunehmender  Breite  wird  die  Ablenkung 


1)  Gelangt  Luft  ans  der  Breite  9p,  die  daselbst  Windstille  machte,  also  die  Botationsge- 
schwindigkeit  <uR  cos  ^  hatte,  in  die  niedrigere  Breite  f>*,  so  nimmt  ihre  lineare  Rotations- 
geschwindigkeit ab  im  Verhältnis  von  cos  <p :  cos  9»'.  Hat  sie  dabei  aber  zugleich  die  Höhe  h  er- 
reicht, so  ist  ihr  Abstand  von  der  Rotationsachse  nunmehr  (sehr  nahe)  R  cos  9p'  -|~  h ,  und  die 
Rotationsgeschwindigkeit  ist  im  Verhältnis  R  cos  9p :  (R  cos  9p'  -}-  h)  kleiner  ^geworden.  Die  in 
dieser  Breite  und  Höhe  herrschende  Rotationsgeschwindigkeit  ist  aber  oj  (R  cos  ^*  -\-  h),  und  die 
Differenz  dieser  Geschwindigkeit  gegen  die  obige  giebt  die  Stärke  des  Ostwindes  in  der  Höhe  h 
an.    Dieselbe  ist  also: 

et*  R*  cos*  m  ._  i   I   ,  V 

^5 ;— r^  — -  ö#  (R  COS  a>*  +  h). 

R  cos  9p'  -}-  h  r     I      / 

Nimmt  man  [als  mitüeren  Ausgangspunkt  der  Passate  32,5^  Breite  an,  also  9p «  32.5  und 
sucht  wie  Ekholm  die  Geschwindigkeit  des  Ostwindes  in  der  Höhe  von  33.5  km  unter  6^  Breite 
(Krakatau)  und  am  Äquator  selbst,  so  erhält  man  [log  tu  —  5.86285,  log  R  «  3.80460  (km)]  in  6^: 
R  cos  9p'  -f  b  «  6377  km,  am  Äquator:  R  4-  b  =»  6412  km  und  damit  die  Stärke  des  Ostwindes  in 
33.5  km  Höhe  unter  6^  ^s  134  m,  unter  dem  Äquator  selbst  gleich  138.5  m.  Es  können  demnach 
mehr  als  70  Proz.  der  relativen  Geschwindigkeit  durch  Reibung  und  Mischung  verloren  gehen,  um 
trotzdem  die  beobachtete  Geschwindigkeit  von  ca.  40  m  noch  erklären  zu  können. 

Obige  Gleichung  kann  auch  so  geschrieben  werden: 

v«^(r2-r'«), 

in  welcher  Form  sie  unmittelbar  aus  dem  Satz  der  Erhaltung  der  Rotationsmomente  sich  ergiebt, 
wenn  r  der  Abstand  von  der  Erdachse  am  Ausgangspunkt  der  Bewegung  und  r'  jener  in  der  Breite 
9p'  ist.     Das  negative  Zeichen  von  v  entspricht  einem  Ostwind.    Daraus  folgt: 

,Li  den  höchsten  Luftschichten  gerade  über  dem  Äquator  weht  durchschnittlich  der  schnellste 
Ostwind  der  Erde."     (Ekholm.) 
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nach  rechts  den  SE-Wind  in  einen  Südwind  und  endlich  in  einen  SW-Wind  ver- 
wandeln. Die  Beobachtung  des  oberen  Wolkenzuges  stimmt  mit  diesen  Folgerungen 
ttberein  (s.  S.  346.) 

Von  besonderem  Interesse  erscheint  dabei  die  Beantwortung  der  Frage,  in  wel- 
cher Breite  die  vom  Äquator  oben  abfliessenden  Luftmassen  die  westliche  Komponente 
einbüssen  und  reine  Südwinde  werden,  womit  die  Grenzscheide  zwischen  dem  oberen 
Ost-  und  Westwind  erreicht  wird. 

Diese  Beantwortung  fällt  natürlich  verschieden  aus,  je  nach  den  Annahmen  über  die  Grösse 
der  westlichen  Komponente  der  oberen  Strömung  über  dem  Äquator,  oder  der  Geschwindigkeit  des 
Ostwindes.  Geht  man  von  einem  Ostwind  Ton  40  m  Geschwindigkeit  in  30  km  Höhe  am  Äquator 
aus,  so  wird  dessen  Geschwindigkeit  Null  unter  17®  Breite.  (Ekholm.)  Nimmt  man  aber  mit 
Möller  an,  dass  der  Wind  in  der  Höhe  die  Äquatorgegend  als  Ostwind  von  nur  12  m  Geschwin- 
digkeit yerlässt,  so  erhält  man  als  Grenze  der  Ostwinde  9.3®.  M  Von  dieser  Breite  an  dreht  sich  der 
obere  Luftstrom  allmählich  von  S  nach  SW  und  W.  Der  eigentliche  Antipassat,  der  obere  SW- 
Wind,  ist  daher  je  nach  der  Annahme  über  die  Geschwindigkeit  der  oberen  Ostwinde  am  Äquator 
erst  unter  10  bis  20®  Breite  zu  erwarten. 

Wenn  aber,  meint  Ekholm,  die  in  der  Kalmenzone  aufsteigende  Luft,  welche  nur  eine  ge- 
ringe westwärts  gerichtete  Geschwindigkeit  besitzt  (schwacher  Ostwind),  nach  Nord  und  Süd  ab- 
fliesst,  ohne  sich  mit  der  stärker  bewegten  Luft  höherer  Schichten  zu  mischen,  so  kann  sie  schon 
in  niedrigen  Breiten  in  einen  SW-Wind  übergehen.  Dass  dies  der  Fall  sein  kann,  zeigt  die  rasche 
Verbreitung  des  Krakatau-Bauches  nach  NE  (Japan)  und  SE  (Australien),  die  in  einer  geringeren 
Höhe  erfolgt  zu  sein  scheint,  als  jene  des  den  Äquator  umkreisenden  Hauptstromes.  Die  Ver- 
breitung der  feinsten  Eruptionsprodukte  der  Krakatau-Eruption  durch  die  oben  abfliessenden 
Strömungen  zu  beiden  Seiten  des  Äquators  in  die  höheren  Breiten  erfolgte  nur  langsam.  Die  auf- 
fallenden Dänunerungserscheinungen  traten  in  Europa  und  Nordamerika  sowie  in  Südamerika  und 
Australien  unter  40 — 50®  Breite  erst  ca.  zwei  Monate  nach  der  grossen  Eruption  ein. 

Die  oberen  Luftströmungen  der  höheren  Breiten.  Zwischen  den 
^Kossbreiten  und  dem  Äquator  besteht  ein  geschlossener  Kreislauf  der  Atmosphäre,  wie 
er  ohne  Dazwischentreten  der  Erdrotation  sich  zwischen  Äquator  und  Pol  vollziehen 
mtisste.  Die  Gürtel  hohen  Luftdruckes  der  Rossbreiten  bilden  eine  Windscheide. 
An  der  Erdoberfläche  gehen  von  ihnen  äquatorwärts  die  Passate  aus,  polwärts  die 
Westwinde  der  höheren  Breiten.  In  diesen  aussertropischen  Gebieten  herrschen,  von 
vorübergehenden  Störungen  abgesehen,  nur  Westwinde  durch  die  ganze  Höhe  der 
Atmosphäre  und  zwar  an  der  Erdoberfläche,  wie  in  der  Cirrusregion. 

Da  entsteht  nun  die  Frage,  auf  welchem  Wege  kehrt  die  in  den  aussei-topischen 
Breiten  polwärts  abfliessende  Luft  wieder  gegen  den  Äquator,  oder  in  die  niedrigeren 
Breiten  überhaupt  zurück.  Die  polwärts  gerichtete  Komponente  der  Westwinde  ist 
allerdings  im  Mittel  nur  eine  geringe,  namentlich  wenn  wir  von  den  Unterwinden  ab- 
sehen. Überdies  werden  wir  sehen,  dass  die  nördlichen  Winde  auf  der  Bückseite  der 
Barometerdepressionen  viel  mächtiger  sind  (in  grössere  Höhen  hinaufreichen)  als  die  süd- 
lichen Winde  auf  deren  Vorderseite,  so  dass  diese  Störungen  Luft  äquatorwärts  ab- 
führen. 


1)  Möller,  Der  Kreislauf  der  atmosphärischen  Luft.  S.  14.  Die  Rechnung  basiert  in  beiden 
Fällen  auf  dem  Flächensatz  (s.  oben).  Die  Geschwindigkeit  im  westöstlichen  Sinne  beträgt  am 
Äquator  465  — 112  ■»  453  m;  erreicht  also  in  der  fraglichen  Breite  ^  den  Betrag  von  453  :  cos  <p. 
Die  Erdoberfläche  hat  in  der  Breite  tf  'die  westöstliche  Geschwindigkeit  465  cos  ^r,  somit  hat 
unsere  Luftmasse  in  dieser  Breite  die  Geschwindigkeit  v  ■«  (453  :  cos  y)  —  465  cos  9r,  da  v  «  0 
werden  soll,  erhält  man  0  «  453  —  465  cos  y*,  oder  cos  y  «=  y453  :  465,  v  =  9®  15'-  1™  erst^ren 
Falle  aber  cos  tp  «  >/425  :  465,  y  -»  17°. 
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Die  Tlieorie  von  Ferrel  und  Thomson  nahm  an,  dass  in  mittleren  Höhen  etwa  ober- 
halb 4  km,  aber  unterhalb  der  Cirrusregion,  eine  Rückströmung  stattfinde,  eine  yorherrscheude  aus  NW 
(SW  auf  der  südlichen  Hemisphäre)  kommende  Strömung,  während  in  und  oberhalb  der  Cirras- 
region  wieder  sehr  heftige  WSW-(WNW)-Winde  herrschen,  der  Richtung  nach  im  allgemeinen  mit 
den  Winden  an  der  Erdoberfläche  übereinstimmend,  d.  i.  gegen  den  Pol  gerichtet.  Diese  NW- 
Winde  der  mittleren  Höhen  gewinnen  ihre  Kraft  nach  rückwärts  (äquatorwärts)  gegen  den  oberen 
polwärts  gerichteten  Gradienten  zu  strömen  durch  ihr  Herabsinken  aus  den  höheren  heftiger  be- 
wegten Schichten,  wobei  ihre  aus  der  Höhe  stammende  Centrifugalkraft  grösser  bleibt,  als  sie  den 
tieferen  Schichten  und  der  daselbst  bestehenden  Neigung  der  Flächen  gleichen  Druckes  entspricht. 
Es  tritt  der  S.  354  erwähnte  Fall  ein,  dass  infolge  der  grösseren  Geschwindigkeit  die  Ablenkung 
2  ot  y  sin  9p  grösser  wird  als  das  Gefälle  g  (h  :  1).  Die  herabsinkenden  Luftmassen  werden  dadurch 
befähigt,  ja  genötigt,  gegen  den  Gradienten  zu  fliessen.  Diese  Theorie  fand  später  auch  eine  Stütze  an 
einer  rein  mathematischen  Theorie  des  Problems  der  atmosphärischen  Zirkulation  yon  Oberbeck  (s. 
Met.  Z.  1888  S.  305),  deren  Voraussetzungen  allerdings  mit  den  thatsächlich  in  der  Atmosphäre 
bestehenden  Zuständen  nicht  übereinstimmen.  Eine  aUgemeine  rein  mathematische  Theorie  der 
atmosphärischen  Zirkulation  findet  wohl  in  der  geringen  Höhe  der  Atmosphäre  gegenüber  den  hori- 
zontalen Dimensionen  derselben  ein  kaum  zu  überwindendes  Hindernis,  sobald  sie  reelle  Resultate 
erzielen  soll.  Die  Ergebnisse  der  namentlich  yon  Hildebrandson  angeregten  Wolkenbeobach- 
tungen sind  der  Theorie  yon  Ferrel  nicht  günstig.  Die  yon  derselben  geforderten  Winde  mit 
äquatorwärts  gerichteten  Komponenten  fanden  sich  in  den  mittleren  Schichten  nicht,  dagegen 
existieren  sie,  wie  es  scheint,  in  sehr  hohen  Schichten  in  und  oberhalb  der  Cirrusregion. 

Hildebrandson  schliesst  ans  den  Ergebnissen  der  Wolkenbeobachtnngen,  dass 
die  Luftzirknlation  zwischen  dem  Hochdruckgürtel  der  Snbtropenzone  und  dem  Pol 
in  jeder  Hemisphäre  einfach  einen  grossen  Wirbel  (eine  Cyclone)  vorstellt,  dessen 
Zentrum  der  Pol  ist;  die  Luftzirknlation  verläuft  analog  wie  jene  in  den 
kleineren  atmosphärischen  Wirbeln,  die  wir  von  den  täglichen  Wetterkarten  her 
kennen.  Die  Luft  in  den  unteren  Schichten  nähert  sich  dem  Zentrum  des  Wirbels 
(dem  Pol),  die  der  höheren  Schichten  umkreist  denselben  regelmässig,  während  sie  in 
noch  höheren  und  in  den  höchsten  Schichten  sich  wieder  von  demselben  entfernt,  vom 
Zentrum  wieder  äquatorwärts  abfliesst.  Diese  oberen  Strömungen  erstrecken  sich 
bis  zum  subtropischen  Hochdruckgürtel  und  senken  sich  dort  wieder  herab,  so  dass 
dieses  Druckmaximum  von  zwei  Seiten  her  Zufluss  erhält,  durch  die  Antipassate  von  der 
Äquatorseite  her  und  durch  die  obere  Ausströmung  des  grossen  Polenwirbels  von  der 
Polarseite.  In  der  That  erfolgt  die  mittlere  Zugrichtung  der  Cirruswolken  um  den 
40.  Breitegrad  herum  (Washington,  Madrid,  Perpignan,  Pola,  Tiflis  und  über  dem 
Persischen  Golf)  aus  NW.  Auch  die  Flugrichtung  der  höchsten  Ballonssondes  von 
Teisserenc  de  Bort  zeigte  eine  nach  S.  gerichtete  Bewegungs-Komponente. ^ 

Das  Isothermen-Kärtchen  der  nördl.  Hemisphäre  im  Niveau  yon  4  km  von  Teisserenc  de 
Bort  (im  Januar)  gab  W\  N.Shaw  Veranlassung  zu  einigen  wichtigen  allgemeinen  Folgerungen 
über  die  allgemeine  Zirkulation  der  Atmosphäre  in  mittleren  und  höheren  Breiten,  welche  zum 
Teil  oben  schon  erwähnt  worden  sind.*) 

Die  Druckyerteilung  in  dem  Niveau  yon  4000  m  entspricht  einer  stationären  Zirkulation  der 
Luft  um  den  Pol  mit  einer  mittleren  Geschwindigkeit  von  circa  22  m.  s.  Die  Richtung  der  Be- 
wegung ist  yon  West  nach  Ost,  mit  einer  Abweichung  nach  Nord  über  dem  Pacifischen  und  dem  atlan- 
tischen Ozean  und  wieder  zurück  nach  Süden  über  den  Landflächen.  In  der  südlichen  Halbkugel 
werden  die  Stromlinien  sich  mehr  den  Breitekreisen  anschliessen.     Unterhalb  4  km  haben  wir  ein 


1)  Einen  völlig  für  sich  abgeschlossenen  Kreislauf  der  Luft  in  der  Tropenzone  und  einer  völligen 
Leugnung  des  Übergreifens  der  sog.  Antipassate  in  die  gemässigten  Zonen  würden  allerdings  große 
Bedenken  entgegenstehen,  z.  B.  schon  die  Thatsache  der  Verbreitung  der  Eruptionsprodukte  des 
Krakatau  und  der  westindischen  Vulkane  aus  den  Tropen  weit  in  höhere  Breiten  hinauf. 

2)  Proc.  R.  Soc.  June  1904. 
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Gebiet  cyklonischer  Depressionen  zwischen  dem  subtropischen  Hochdruckgürtel  und  einer  anderen 
Antioyklone  im  hohen  Norden.  Im  allgemeinen  nähert  sich  auch  hier  die  Bewegung  der  Luft 
mehr  einer  westöstlichen  Umkreisung  des  Poles  (örtlich  mehr  von  NW,  anderswo  von  SW)  als  ge- 
wöhnlich angenommen  wird. 

Bemerkungen  ttber  die  Anwendbarkeit  des  Prinzips  der  Erhaltung  der  Flfiel&en  auf  die 
atmosphttrische  Zirkulation. 

In  den  vorausgegangenen  Erörterungen  wurde  von  dem  Prinzipe  der  Erhaltung- 
der  Flächen  auf  die  Vorgänge  bei  der  atmosphärischen  Zirkulation  Anwendung  ge- 
macht. Nach  diesem  Prinzip  ändert  sich  die  Eotationsgeschwindigkeit  der  Luft 
massen,  die  reibungslos  von  einem  Breitekreis  auf  einen  anderen  übertreten,  im  um- 
gekehrten Verhältnis  zu  deren  Abständen  von  der  Erdachse,  also  zu  den  Halbmessern 
derselben. 

Unter  dieser  Voraussetzung  erhält  man,  wie  oben  schon  bemerkt  worden  ist,  sehr  grosse 
West-Ostgeschwindigkeiten  in  den  höheren  Breiten   für  die  in  der  Höhe  vom  Äquator  dahin  ab- 

fliessenden  Luftmassen ;  für  den   60.  Breitegrad  z.  B.   schon  465  •  «»  2  X  465  «=  930  m, 

r  cos  9p 

also  relativ  zur  Erdoberfläche  einen  Weststurm  von  930  —  233  «=  697  m.  Dass  so  grosse  Ge- 
schwindigkeiten nicht  vorhanden  sein  können,  zeigt  uns  schon  die  Luftdruckverteilung  an  der  Erd- 
oberfläche. Eine  solche  Botationsgeschwindigkeit  würde  einen  Gradienten  von  rund  95  nmi  erzeugen, 
der  auch  an  der  Erdoberfläche  zum  grössten  Teile  zur  Beobachtung  gelangen  müsste,  während  doch 
der  wirkliche  Gradient  unter  60^  nördl.  Br.  kaum  0.2  mm,  unter  60^  südl.  Br.  auch  nur  0.8  mm 
beträgt.  Nun  darf  man  zwar  annehmen,  dass  die  Luft  in  der  Höhe  auf  dem  Wege  vom  Äquator 
bis  zum  60.  Breitegrad  zwar  wenig  durch  Reibung,  wohl  aber  durch  Mischung  mit  den  unteren, 
durch  Reibung  am  Erdboden  stark  verzögerten  Luftmassen  einen  grossen,  ja  selbst  den  grössten 
Teil  dieser  Rotationsgeschwindigkeit  eingebüsst  hat.  Aber  dass  diese  Annahme  noch  durchaus  un- 
genügend ist,  die  Differenz  zwischen  ca.  700  m  und  der  aus  Cirrusbeobachtungen  zu  30 — 40  m  sich 
ergebenden  wirklichen  Geschwindigkeit  zu  erklären,  ist  einleuchtend.  Wir  müssen  also  schliessen, 
dass  entweder  die  Anwendung  des  Prinzipes  der  Flächen  auf  die  atmosphärische  Zirkulation  un- 
statthaft ist,  oder  dass  irgend  welche  Umstände  verhindern,  dass  Luft  vom  Äquator  direkt  in  60® 
Breite  übertreten  kann. 

Damit  die  rotierenden  Luftmassen  üherhaupt  von  niedrigeren  in  höhere  Breiten 
übertreten,  also  sich  der  Erdachse  entsprechend  annähern  können,  muss  eine  Kraft 
auf  sie  einwirken,  welche  die  grössere  Zentrifugalkraft  der  kleineren  Rotationskreise 
zu  überwinden  vermag.  Eine  solche  Kraft  kann  in  einem  polwärts  gerichteten  Druck- 
gefälle vorhanden  sein.  Eine  einfache  Rechnung  lehrt  aber,  dass  die  wirklich  vor- 
handenen meridionalen  Druckgefälle  (Neigung  der  Flächen  gleichen  Druckes)  nicht 
genügen,  um  grosse  Breiteänderungen  der  rotierenden  Luftmassen  zu  ermöglichen. 
Andererseits  kann  aber  eine  Verminderung  der  Rotationsgeschwindigkeit  derselben 
durch  Reibung,  namentlich  bei  den  Wirbelbildungen  durch  Massenmischung  unterer  und 
oberer  Luftmassen,  das  Abströmen  der  Luft  in  höhere  Breiten  erleichtem.  Bewegungs- 
verluste befördern  somit  die  atmosphärische  Zirkulation  in  dieser  Hinsicht.  Wenn 
man  daher  den  wirklich  stattfindenden  Luftaustausch  zwischen  niedrigeren  und 
höheren  Breiten  beurteilen  oder  berechnen  will,  muss  man  ermitteln,  ,wie  weit  das 
vorhandene  Druckgefälle  und  die  Mischung  der  oberen  und  unteren  Luftmassen 
die  Rotationsmomente  der  Luftmassen  zu  überwinden,  resp.  zu  vermindern  im- 
stande sind. 

Wenn  die  Luft,  dem  durch  den  Temperaturunterschied  bewirkten  Gefälle  der  Flächen 
gleichen  Druckes  folgend,  in  der  Höhe  vom  Äquator  gegen  die  Pole  hin  abfliesst,  erlangt  sie  durch 
die  Erdrotation  bald  eine  so  grosse  Fliehkraft,  dass  letztere  dem  Druckgefälle  das  Gleichgewicht 
zu   halten  imstande    ist  und  die  Luft  den  Breitekreis  nicht  mehr  verlassen  kann.     Je  grösser  die 
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ablenkeDde  Kraft  der  Erdrotation  wird,  desto  rascher  wird  dieser  Zustand  erreicht  und  die  meri- 
dionale  Bewegung  aufgehoben.  Der  tropische  Kreislauf,  in  welchen  die  ablenkende  Kraft  noch  in 
geringerem  Masse  eingreift,  kann  sich  stetig  und  ohne  Störungen  abspielen.  Jenseits  des  30.  Breite- 
grades aber  wird  die  Ablenkung  der  dem  Pol  zufliessenden  Luftmassen  bald  so  gross,  dass  der 
Kreislauf  zum  Stillstand  kommen  und  keine  Luft  oben  gegen  den  Pol  abfliessen  könnte,  wenn  nicht 
durch  Luftaustausch  zwischen  den  oberen  und  unteren  Schichten  die  Rotationsgeschwindigkeit  der 
ersteren  verringert  würde.  «Ohne  Verluste  an  Energie  würde  die  kalorische  Maschine  in  der 
kalten  und  gemässigten  Zone  aufhören,  Wirkungen  zu  zeigen**  (Möller).  In  der  gemässig^n  und 
kalten  Zone  würde  demnach  die  Luftzirkulation  in  meridionaler  Richtung  ganz  zum  Stillstande 
kommen,  wenn  nicht  durch  die  Änderungen  der  horizontalen  Temperaturverteilung  und  das  Ein- 
treten labiler  Gleichgewichtszustände  in  den  unteren  atmosphärischen  Schichten  Störungen  veran- 
lasst würden.  Für  den  aussertropischen  Kreislauf  sind  deshalb  die  Störungserscheinungen  eine 
Existenzbedingung. 

Der  aussertropische  Kreislauf  erfolgt  nicht  direkt  ^),  sondern  vollzieht  sich  hauptsächlich  ver- 
mittelst der  Störungen,  die  also  einen  integrierenden  Bestandteil  desselben  bilden.  Die  Luft  von 
niedrigen  Breiten  gelangt  nur  allmählich,  auf  Umwegen  gleichsam,  in  höhere  Breiten.  Luft- 
mischungen (oberer  und  unterer  Schichten)  spielen  hier  eine  grosse  Bolle  und  zerstören  die  grossen 
Botationsgeschwindigkeiten. 

IV.  Die  Jährliche  Periode  in  der  atmosphärischen  Zirkulation. 

Da  die  allgemeine  Luftzirkolation  zwischen  niedrigen  nnd  hohen  Breiten  durch  die 
Temperatardifferenz  der  Laftmassen  an  den  Ausgangs-  und  Endpunkten  in  Be- 
wegung gesetzt  wird,  so  ist  die  Energie  derselben  auch  von  der  Orösse  dieses  Wärme- 
nnterschiedes  abhängig.  Sie  ist  demnach  am  lebhaftesten  in  jener  Hemisphäre,  die 
Winter  hat,  wie  schon  ohen  an  der  Zunahme  der  Neigung  der  Flächen  gleichen 
Druckes  vom  Sommer  zum  Winter  gezeigt  wurde.  Eine  stärkere  Erkaltung 
der  Zirkumpolarregion  wird  denselben  Erfolg  haben,  wie  eine  Wärme- 
zunahme in  der  Äquatorialregion,  es  kommt  ja  nur  auf  die  Temperatur- 
differenz an. 

Auf  der  südlichen  Hemisphäre,  wo  die  antarktischen  Bäume  auch  im  Sommer 
sehr  kalt  bleiben,  während  die  mittlere  Temperatur  der  Äquatorialregion  das  ganze  Jahr 
hindurch  ziemlich  konstant  bleibt,  ist  die  Luftzirkulation  deshalb  auch  im  südlichen 
Sommer  sehr  lebhaft,  während  sie  im  nördlichen  Sommer  auf  der  Nordhalb- 
kugel sehr  abgeschwächt  wird,  wie  sich  im  jährlichen  Gange  aller  meteorologischen 
Elemente  daselbst  auf  das  deutlichste  zeigt,  wogegen  auf  der  südlichen  Halbkugel 
kein  so  ausgeprägter  jährlicher  Gang  besteht.  Zudem  fehlen  ja  auch  auf  der  süd- 
lichen Halbkugel  solche  grosse  Störungen  der  atmosphärischen  Zirkulation,  wie  sie 
im  Sommer  der  nördlichen  Halbkugel  die  starke  Erwärmung  der  Kontinente  bis 
in  höhere  Breiten  hinauf  hervorruft,  welche  das  obere  Gefälle  der  Flächen  gleichen 
Druckes  stark  vermindert  und  teilweise  wohl  ganz  aufhebt. 

Die  Temperaturdifferenz  zwischen  der  Äquatorialregion  und  dem  Zirkumpolargebiet  beträgt 
auf  der  nördlichen  Halbkugel  an  der  Erdoberfläche  im  Januar  ca.  66^  (267«  am  Äquator,  — 10 
am  Pol),  im  Juli  aber  bloss  28^  (10®  nördl.  Br.  28 Vs^  Fol  etwa  0%  ist  also  dann  weniger  als 
halb  so  gross.  In  einer  Höhe  Ton  10  km  dürfen  wir  am  Äquator  eine  constante  mittlere  Tem- 
peratur von  circa  — 30®  annehmen  (Chimborazo  6300  m  ca.  — 8%  die  Ballonfahrten  unter  48®  er- 


1)  Man  kommt  zu  diesem  Schlüsse  auch  durch  die  Überlegung,  dass  die  vertikale  Mächtig- 
keit der  bewegten  Luftschichten  sehr  gering  ist  gegenüber  der  horizontalen  Erstreckung,  so  dass  an 
eine  regelmässige  vertikale  Zirkulation  zwischen  den  Eossbreiten  und  dem  Pole  kaum  zu  denken 
ist,  bei  den  rasch  mit  der  Breite  wachsenden  Ablenkungskräften. 
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geben  für  10  km  im  Winter  — 56,  im  Sommer  — 46°,  das  Temperaturgefälle  beträgt  daher  im 
Niveau  von  10  km  im  Januar  26**,  im  August  nur  16**,  vom  Äquator  bis  48°  nördlicher  Breite.  Wie 
gross  diese  Unterschiede  auf  der  südlichen  Halbkugel  sind,  wissen  wir  nicht,  jedenfalls  ist  die 
Änderung  vom  Winter  zum  Sommer  geringer.  Die  Energie  der  atmosphärischen  Zirkulations- 
strömungen musa  demnach  vom  Sommer  zum  Winter  auf  der  nördlichen  Halbkugel  mindestens 
auf  das  Doppelte  anwachsen,  wenn  nicht  noch  mehr.  Ferrel  schätzt,  dass  selbe  nahe  im  Ver- 
hältnis des  Quadrates  der  Grösse  des  Temperaturgradienten  wachsen  könnte.  *) 

Eine  andere  halbjährige  Ungleichheit  in  der  Luftzirkulation  der  Erde  besteht  in  dem  Luft- 
austausch zwischen  den  beiden  Hemisphären.  Nicht  allein  die  Verschiedenheit  der  gleichzeitigen 
mittleren  Temperatur  der  beiden  Hemisphären  im  nördlichen  Winter  und  im  nördlichen  Sommer 
nötigen  uns  zu  dieser  Annahme,  sondern  auch  die  Änderungen  der  mittleren  Barometerstände,  auf 
welche  S.  136  hingewiesen  worden  ist.  Welche  Konsequenzen  dieser  obere  Luftaustausch  zwischen 
beiden  Hemisphären  für  die  allgemeine  Zirkulation  haben  mag,  darüber  hat  man  sich  noch  keine 
Rechenschaft  zu  geben  versucht. 


1)  Ferrel,  Treatise  on  the  Winds,  pag.  115.  —  Besondere  Beachtung  verdient  die  Ab- 
handlung von  N.  Ekholm,  Anwendung  des  Carnotschen  Satzes  auf  die  Kreisläufe  der  Atmosphäre. 
Met.  Z.     B.  XXVL     1891.     S.  366. 


V.   Buch. 
Die  atmosphärischen  Störangen. 

Erstes  Kapitel. 

Das  Wetter  im  allgemeinen. 

Zu  jeder  Zeit  sind  alle  meteorologischen  Elemente,  die  wir  vorhin  einzeln 
jedes  für  sich  behandelt  haben,  gleichzeitig  in  Wirksamkeit  und  liefern  das,  was  wir 
das  „Wetter"  nennen.  Das  Wetter  ist  nicht  ein  mittlerer  atmosphärischer  Zustand, 
sondern  der  Totaleindruck  oder  Totaleffekt  der  gleichzeitig  in  einem  gegebenen 
Moment  thatsächlich  eingetretenen  atmosphärischen  Erscheinungen. 

Wir  sprechen  von  dem  Wetter  eines  bestimmten  Tages,  kaum  noch  vom 
„Wetter"  eines  ganzen  Monates,  und  nur  von  der  „Witterung"  eines  ganzen  Jahres, 
denn  je  grösser  der  Zeitraum  wird,  desto  mannigfachere,  verschiedenartige  atmo- 
sphärische Erscheinungen  sind  vorübergezogen,  die  sich  nur  mehr  in  den  allge- 
meineren Begriff  „Witterung"  zusammenfassen  lassen.  Witterung  bezeichnet  schon 
eine  Abstraktion,  das  Wetter  ist  ein  reeller  Zustand,  ein  aus  der  wechselnden  Folge 
der  Witterungserscheinungen  herausgegriffener  einzelner  Akt.  Eine  Wetterkarte 
stellt  die  gleichzeitig  über  einem  Teile  der  Erdoberfläche  zu  einem  bestimmten 
Moment  vorwaltenden  atmosphärischen  Erscheinungen  dar.  Wetterkarten  für  Monate 
oder  für  ein  ganzes  Jahr  giebt  es  eigentlich  nicht,  denn  das  Zusammenspiel  einer 
mittleren  Temperatur,  einer  mittleren  Bewölkung,  eines  mittleren  Windes,  einer 
mittleren  Regenmenge  oder  einer  Monatssumme  der  Regenmenge  giebt  kein 
„Wetter"  mehr. 

Solche  „Witterungskarten"  führen  hinüber  zu  dem  aus  mehrjährigen  Beobach- 
tungen abgeleiteten  durchschnittlichen  Zustande  des  Wetters  für  einen  bestimmten 
Abschnitt  des  Jahres,  für  welchen  wir  die  besondere  Bezeichnung  Klima  haben.  Das 
Klima  eines  Ortes  ist  der  Inbegriff  der  mittleren  atmosphärischen  Zustände  an 
einem  bestimmten  Orte  zu  einer  bestimmten  Jahreszeit. 

In  einem  erheblichen  Teile  der  Tropenzone  fallen  Klima  und  Wetter  einer 
bestimmten  Jahreszeit  nahezu  zusammen.  Das  Klima  ist  auch  das  Wetter.  Man 
trifft  zu  einer  bestimmten  Zeit  des  Jahres  in  der  That  fast  immer  auch  den 
mittleren  Wind,  die  mittlere  Himmelsansicht  etc.  Besonders  ist  dies  der  Fall  im 
inneren  Gebiete  der  Passate,  wo  selbe  über  das  Meer  wehen.  „Störungen"  des 
mittleren  Zustandes  fehlen  fast  ganz.  Würde  der  stationäre  Zustand  des  atmosphä- 
rischen Kreislaufes  auf  der  ganzen  Erde  ebenso  der  gleichmässig  herrschende  sein,  so 
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würden  überhaupt  Wetter  und  Klima  zusammenfallen.  In  der  Tropenzone  ist  das  in  der 
That  mehr  oder  weniger  der  Fall,  in  den  mittleren  und  namentlich  in  den  höheren 
Breiten  jedoch  kommt  der  mittlere,  stationäre  Zustand  des  atmosphärischen  Kreis- 
laufes nur  ganz  vorübergehend  [zur  Erscheinung.  Derselbe  unterliegt  fortwähren- 
den Störungen.  Der  atmosphärische  Ejreislauf  vollzieht  sich  eigentlich  nur  in  Form 
von  Störungen,  die  so  ablaufen,  dass  ihr  mittlerer  Effekt  jene  Lufttransporte  besorgt, 
welche  dem  schematischen  Bilde  der  allgemeinen  Luftbewegungen  der  höheren  Breiten 
entsprechen.  Darum  ist  es  hier  erst  spät  und  bisher  überhaupt  nur  teilweise  ge- 
lungen, in  der  raschen  Flucht  der  Erscheinungen  das  verhüllte  Gesetz  derselben 
aufzufinden. 

Einer  Beschreibung  dieser  Störungen  ist  das  letzte  Buch  dieses  Werkes 
gewidmet. 

Ältere  Anschauungen  über  den  Zusammenhang  der  Witterungs- 
erscheinungen.  Die  lange  herrschende  D o  v esche  Auffassung  dieses  Zusammenhanges, 
über  welche  hier  zeitlich  nicht  zurückgegangen  werden  soll,  entsprach  dem  Stand- 
punkte eines  scharfsinnigen  Beobachters,  der  bei  der  Beurteilung  des  Wetters  bloss 
auf  die  Verknüpfung  der  meteorologischen  Erscheinungen,  wie  sie  nach  einander 
an  demselben  Beobachtungsorte  eintreten,  angewiesen  ist.  Diese  Auf- 
fassung hat  lange  Zeit  die  deutsche  Meteorologie  beherrscht. 

Der  aufmerksame  Beobachter,  der  seine  eigenen  meteorologischen  Anfzeichnangen  und  Wahr- 
nehmungen kausal  zu  verknüpfen  bemüht  ist,  findet  alsbald,  dass  die  Änderungen  des  Wetters  an 
seinem  Orte  mit  den  Änderungen  der  Richtung  des  Windes  enge  zusammenhängen.  Bei  einer  be- 
stimmten Windrichtung  tritt  zumeist  auch  eine  bestimmte  Temperatur,  Feuchtigkeit  und  Bewöl- 
kung ein ,  und  es  regnet  •  auch  zumeist  nur  bei  gewissen  Winden.  Jeder  herrschende  Wind  hat 
sein  bestimmtes  Wetter,  so  dass  man  geradezu  von  Süd-  oder  Westwetter,  sowie  von  Nord-  oder 
Ostwetter  sprechen  kann. 

Mit  der  Drehung  des  Windes  nach  einem  anderen  Viertel  des  Horizontes  ändert  sich  auch 
die  ganze  Wetterlage.  Diese  Wahrnehmung  hat  zu  dem  Versuche  geführt,  die  mittleren  meteoro- 
logischen Qualitäten  der  einzelnen  Windrichtungen  zu  berechnen,  für  jede  der  8  oder  16  Wind- 
richtungen die  denselben  zukommenden  Mittelwerte  des  Luftdruckes,  der  Temperatur,  Feuchtigkeit, 
Bewölkung  und  Regenwahrscheinlichkeit  festzustellen.  Als  Ergebnis  solcher  Berechnungen  erhält 
man  die  sogenannten  „Windrosen*^,  die  man  als  barische,  thermische,  atmische,  nephische  und 
Regenwindrosen  unterschieden  hat.  Für  eine  meteorologische  und  klimatische  Beschreibung  eines 
Ortes  sind  diese  Windrosen  noch  jetzt  nützlich,  wenn  sie  auch  nicht  mehr  dieselbe  .Bedeutung 
haben,  wie  in  der  älteren  Meteorologie.  Namentlich  für  entlegenere  Gegenden,  für  welche  keine 
synoptischen  Wetterkarten  gezeichnet  werden  können,  ist  die  Berechnung  solcher  Windrosen  noch 
immer  anzuempfehlen. 

Die  Ergebnisse,  welche  die  Berechnung  der  Windrosen  liefern,  sowie  die  direkte 
Wahrnehmung,  dass  mit  der  Drehung  des  Windes  um  den  Horizont  ein  voll- 
ständiger Wettercyklus  abläuft  und  dann  von  neuem  wieder  beginnt,  führten  zu 
der  Ansicht,  dass  der  Wind  das  Wetter  macht,  dass  die  Nordwinde  die 
Ursache  der  niedrigen  Temperatur  aber  zugleich  auch  des  hohen  Barometerstandes 
sind,  der  sie  begleitet,  und  umgekehrt  bei  den  Südwinden.  Der  Barometerstand 
hängt  von  der  Windrichtung  ab  (nicht  umgekehrt),  das  war  der  Dovesche 
Standpunkt 

Es  giebt  (nach  Dove)  zwei  Wettermächte,  den  NE- Wind,  der  kalte  und  deshalb  schwere  und 
trockene  Luft  führt,  und  den  S W-Wind,  der  warme  und  deshalb  leichte  und  feuchte  Luft  führt  (nördliche 
Hemisphäre).  Die  übrigen  Winde  sind  nur  Übergangserscheinungen  dieser  beiden  Hauptströme.  Der  eine 
kalte  und  schwere  Luftstrom  ist  der  Polarstrom,  der  andere  warme  und  leichte  der  Äquatorial- 
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Strom.  Und  hier  ergab  sich  auch  sogleich  die  Beziehung  des  Wetters  zu  der  allgemeinen  Zir- 
kulation der  Atmosphäre.  In  den  Tropen  fliessen  diese  beiden  gegensätzlichen  Luftströmungen  über- 
einander, ausserhalb  der  Tropen  aber  nebeneinander.  Der  SW,  der  rückkehrende  Passat 
oder  Äquatorialstrom,  führt  die  Luft  vom  Äquator  den  höhren  Breiten  zu,  der  Polarstrom  besorgt 
den  Rücktransport  derselben  in  die  niedrigeren  Breiten.  Der  Äquatorialstrom  hat  sein  Bett  haupt- 
sächlich über  den  Ozeanen  und  an  den  Westküsten  der  Kontinente,  der  Polarstrom  im  lunern  der 
Kontinente  und  längs  deren  Ostküsten.  Derart  hatte  Dove  ein  einheitliches  System  der  atmo- 
sphärischen Zirkulation  begründet,  in  welchem  es  keine  Schwierigkeit  gab,  auch  nicht  in  Bezug 
auf  die  Bückkehr  der  Luft  vom  Pol  zum  Äquator,  und  das  mit  den  beobachteten  Witterungsver- 
hältnissen der  gemässigten  Zonen  in  vollem  Einklang  zu  stehen  schien. ') 

Denn  „es  lag  nun  nahe,  die  Gesamtheit  der  Witterungserscheinungen  unserer  Breiten  auf 
den  Kampf  zweier  Luftströme  zurückzuführen,  welche,  wenn  sie  einseitig  als  NE  und  8W 
vorwalten,  die  Witterungsextreme  bedingen,  in  gehörigem  Masse  aber  ineinander  übergehend, 
den  Wechsel  hervorrufen,  welcher  das  bezeichnende  unserer  klimatischen  Verhältnisse  ist** 
(Dove  1837). 

Die  Form,  in  welcher  sich  dieser  Übergang  vom  Polarstrom  zum  Äquatorialstrom  vollzieht, 
wird  in  dem  sog.  „Drehungsgesetz  des  Windes*^  ausgesprochen,  auf  dessen  Begründung  Dove  ein 
besonderes  Gewicht  gelegt  hat.  Das  Dovesche  Drehungsgesetz  des  Windes  lautet  kurz:  Auf  beiden 
Hemisphären  dreht  sich  der  Wind  mit  der  Sonne,  auf  der  nördlichen  von  £  über  S  nach 
W  und  N,  auf  der  südlichen  von  E  über  N  nach  W  und  S.  Diesen  Erfahrungssatz,  der  mehr  oder 
weniger  bestimmt  schon  früher  vielfach  ausgesprochen  worden  war  (Baco,  Mariotte,  Kant),  suchte 
nun  Dove  auch  zu  begründen.  Sein  Gedankengang  dabei  ist  kurz  folgender:  Auf  der  nörd- 
lichen Halbkugel  gehen  Winde,  welche  als  N- Winde  entstehen,  bei  ihrem  allmählichen  Fortschreiten 
in  NE  und  endlich  in  E  über;  je  weiter  der  N  herkommt,  desto  mehr  dreht  sich  die  Windfahne 
von  N  über  NE  nach  E.  Ein  eintretender  Südwind  verdrängt  den  derart  abgelenkten  und  schwach 
gewordenen  Polarstrom  über  SE  nach  S,  wird  aber,  gleichfalls  der  Ablenkung  unterliegend,  zu 
einem  SW  und  W  werden  etc. 

Dies  ist  das  , Grundphänomen **,  auf  welches  Dove,  «alle  nicht  periodischen  Veränderungen 
der  meteorologischen  Elemente'  in  den  aussertropischen  Breiten  zurückgeführt  hat. 

Das  «Dovesche  Drehungsgesetz  des  Windes*^  und  die  Lehre  von  dem  Polar-  und  Äquatorial- 
strom, welche  die  Oberfläche  der  gemässigten  Zonen  einnehmen,  indem  sie  nebeneinander,  aber  in 
entgegengesetzter  Richtung  herfliessen  von  und  zu  den  Polen,  bilden  die  Grundlagen  der  älteren 
Anschauung  über  den  Zusammenhang  der  Witterungserscheinungen.  Die  bequeme  Einfügung  der 
Wetterlehre  in  das  Schema  der  allgemeinen  atmosphärischen  Zirkulation,  die  leichte  Fasslichkeit 
derselben,  welche  fast  keine  physikalische  Vorbildung  erforderte  und  was  ihr  an  wirklicher  Ein- 
sicht in  die  Vorgänge  fehlte,  durch  ansprechende  phantasievolle  Deutungen  und  Bilder  zu  ersetzen 
wusste,  das  alles  neben  dem  berühmten  Namen  ihres  Begründers  sicherte  den  Dove  sehen  Lehren 
die  weiteste  Verbreitung  und  eine  lange  Herrschaft  auf  dem  Kontinente.') 

Entwicklung  der  gegenwärtigen  Ansichten  über  die  Ursachen 
der  Witterungswechsel  Sobald  man  daran  ging,  bei  der  Untersuchung  der 
Witterungserscheinungen  den  lokalen  Standpunkt  zu  verlassen,  die  Erscheinungen 
nicht  bloss  nach  ihrer  zeitlichen  Aufeinanderfolge  an  demselben  Orte  zu  ver^ 
knüpfen,  und  anfing,  die  gleichzeitig  über  einem  grösseren  Teile  der  Erdoberfläche 
herrschenden  meteorologischen  Zustände  ins  Auge  zu  fassen,   mussten   die 


1)  H.  W.  Dove,  Meteorologische  Untersuchungen.  Berlin  1837.  —  Das  Gesetz  der  Stürme. 
Berlin  1873.  FV.  Aufl.  Das  Vorwort  enthält  ein  Verzeichnis  von  34  Abhandlungen  Doves  in 
Pog^.  Annalen  seit  1827  über  «das  Drehungsgesetz,  Windrosen,  Luftströme,  jährliche  Baro- 
meterkurven.  Stürme.".  Kurze  Darstellung  in:  Les  bases  de  la  la  Meteorologie  dynamiques. 
Historique  Etat  de  nos  connaissances  par  Hildebrandsson  et  L.  Teisserenc  de  Bort.  1. 
Paris  1898. 

2)  Auf  den  Windkarten  der  ersten  Auflage  des  physikalischen  Atlas  von  H.  Berghaus 
war  die  nördliche  (gemässigte  Zone  bezeichnet  als  ,die  Region  der  SW- Winde  oder  des  herabge- 
stiegenen Anti-Passates  im  siegreichen  Kampfe  mit  den  nördlichen  Polarströmen.* 
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Do V eschen  Lehren  alsbald  als  unzutreffend  und  den  Thatsachen  nicht  entsprechend 
erkannt  werden.  Namentlich  trat  sogleich  der  fundamentale  Gegensatz  zu  der  älteren 
Anschauung  darin  zu  Tage,  dass  man  bei  Prüfung  solcher  Wetterkarten  bald  er- 
kennen musste,  dass  die  herrschende  Windrichtung  von  der  Verteilung  des  Luft- 
druckes abhängt,  nicht  aber  der  Luftdruck  von  dem  Winde,  wie  D  o  v  e  angenommen 
hatte.  Damit  wurde  die  Witterungslehre  auf  eine  physikalische  Basis  gestellt,  die  ihr 
früher  gänzlich  gefehlt  hatte. 

Karten  von  Teilen  der  Erdobei^fläche,  auf  \velchen  das  gleichzeitig  zu  einer 
bestimmten  Stunde  an  zahlreicheren  meteorologischen  Stationen  herrschende  Wetter 
(Luftdruck,  Temperatur,  Windrichtung  und  -stärke,  Bewölkung,  Regen)  in  zweck- 
mässiger Weise  eingetragen  ist,  nennt  man  synoptische  Karten  oder  Wetter- 
karten schlechthin.  Gegenwärtig  veröffentlichen  die  meteorologischen  Zentral- 
stellen aller  grösseren  zivilisierten  Länder  der  Erde  täglich  solche  Wetterkarten 
für  eine  bestimmte  Morgenstunde,  von  manchen  werden  sogar  deren  zwei  bis  drei 
im  Tage  veröffentlicht.  Da  diese  täglichen  Wetterkarten  an  vielen  Orten  auch 
öffentlich  ausgestellt  werden,  so  ist  die  Bekanntschaft  mit  denselben  jetzt  eine  recht 
allgemeine.  *) 

Der  erste,  der  eine  solche  synoptische  Wetterkarte  entworfen  (aber  nicht  veröffentlicht, 
sondern  nur  beschrieben)  hat,  scheint  H.  W.  Brandes  gewesen  zu  sein  (Beiträge  zur  Witterungs- 
kunde. Leipzig  1820,  Dissertatio  phvsica  etc.  Leipzig  1826  und  Brief  an  Gilbert  1816,  Annalen 
der  Physik.  LV.  S.  112).  £r  benützte  dazu  die  Abweichungen  des  Barometerstandes  vom  Mittel 
und  konstatierte  schon  eine  enge  Beziehung  zwischen  der  Richtung  des  Windes  und  den  Linien 
gleicher  Abweichung.  Brandes  zeigte,  dass  die  Verteilung  des  Luftdruckes  die  Richtung  des 
Windes  in  jedem  Punkte  Europas  bestimmt  und  zwar  derart,  dass  der  Wind  voi\  einer  Gegend 
hohen  Luftdruckes  gegen  das  Zentrum  eines  barometrischen  Minimums  weht.  Er  bemerkt  auch, 
dass  die  Windrichtung  nach  rechts  abweicht  infolge  der  Achsendrehung  der  Erde,  und  dass  die 
Zentren  der  barometrischen  Depressionen  vom  Atlantischen  Ozean  oder  dem  Kanal  zumeist  von 
West  nach  Ost  fortschreiten  und  derart  die  Änderungen  des  Wetters  bestimmen.  Brandes 
fordert  schliesslich,  zur  Untersuchung  der  Stürme  eine  Sammlung  synchroner  Beobachtungen  einer 
grossen  Zahl  von  Stationen  zu  veranstalten. 

Somit  hatte  schon  im  Jahre  1820  Brandes  den  richtigen  Weg  zur  Erforschung  der  Ur- 
sachen der  Witterungsänderungen  betreten.  Seiner  Aufforderung  zur  Sammlung  und  Benützung 
synchroner  Beobachtungen  wurde  in  Europa  aber  erst  im  Jahre  1863  Tom  Pariser  Observatorium 
durch  Leverrier  entsprochen  (ohne  Kenntnis  von  Brandes'  Publikationen,  die  unbeachtet  ge- 
blieben sind). 

In  Amerika  war  es  E.  Loomis,  der  zur  Untersuchung  zweier  Stürme  im  Jahre  1842  die 
erste  meteorologische  Karte  veröffentlicht  hat  (vom  16.  Februar  1842).  Ihm  folgte  bald  J.  E^py 
mit  Wetterkarten  für  einige  Tage  des  Winters  1843. 

Die  erste  tägliche  Wetterkarte  mit  Isobaren  auf  Grund  telegraphischer  Wetterberichte  hat 
Leverrier  für  den  11.  September  1763  veröffentlicht.    Vom  16.  September  ab  brachte  das  Bulletin 


1)  Die  wichtigste  und  lehrreichste  Sammlung  solcher  täglichen  Wetterkarten,  die  sich  über 
einen  grösseren  Teil  der  Erdoberfläche  erstreckt  (vom  Osten  der  Vereinigten  Staaten,  95**  W,  über 
den  Atlantischen  Ozean  bis  nach  Ostrussland,  60 — 70^  E,  zwischen  75  und  10^  nördl.  Br.),  ist  der 
von  dem  dänischen  meteorologischen  Institute  in  Kopenhagen  und  der  deutschen  Seewarte  in  Ham- 
burg herausgegebene  Atlas,  gewöhnlich  kurz  nach  seinem  Begründer  als  der  II uffmey ersehe 
Atlas  bezeichnet.  Er  beginnt  mit  Dezember  1873.  Für  das  Jahr  1882/83  hat  das  Meteorological 
Office  in  London  herausgegeben :  Synchronous  Weather  Charts  of  the  N.  Atlantic  and  the  adjacent 
Continenta.  1.  Aug.  1882.  to  3  rd.  September  1883.  P.  I— IV.  London  1886.  Der  Vorgänger 
dieser  Publikationen  war  der  vom  Pariser  Observatorium  herausgegebene  Atlas  des  mouvements 
g^n^raux  de  TAtmosphere  seit  1864. 


HemispliHro  jmu  2, Februar  1883,  Mittag  (Urcfiiwich). 
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de  l'Observatoire  Imperial  (später  Bulletin    International)   solche  Karten   täglich.     Damit   wurde 
eine  neue  Periode  für  die  Untersuchungen  der  Witterungserscheinungen  eingeleitet.  *) 

Der  Mitteilung  der  wesentlichsten  Ergebnisse  derselben  sind  die  folgenden  Abschnitte  ge- 
widmet. 


Zweites  Kapitel. 

Darlegung  der  den  Witterungserscheinungen  zu  Grunde 
liegenden  Ursachen. 

Einleitung.  Die  (als  Tafel  beigegebenen)  beiden  Kärtchen  zeigen  die  Ver- 
teilung des  Luftdruckes  auf  der  nördlichen  Halbkugel  zwischen  dem  Pol  und  dem 
30.  Breitegrad  am  l.  und  2.  Februar  1883  zu  der  Simultanzeit:  Greenwich  Mittag.  Da 
im  Jahre  September  1882  bis  August  ISS 3  die  internationalen  Polarstationen  thätig 
waren,  konnten  die  Isobaren  auch  für  die  Zirkumpolarregion  ziemlich  richtig  ein- 
getragen werden.  Die  Windrichtungen  sind,  um  die  Kärtchen  nicht  zu  überladen, 
weggelassen  w^orden.  Nach  dem,  was  S.  319  über  die  Winde  in  der  Umgebung  der 
Barometerminima  und  -Maxima  gesagt  worden  ist,  wird  man  für  den  vorliegen- 
den Zweck  das  Bild  sich  leicht  ergänzt  denken  können. 

Wir  sehen  auf  diesen  Kärtchen,  dass  die  ganze  nördliche  Hemisphäre  von  geschlossenen 
Isobarensystemen  bedeckt  ist,  welche  sich  als  Barometerminima  und  -maxima  erweisen.  Diese 
Systeme  sind  auch,  wie  man  bemerken  wird,  in  Bewegung  begriffen  und  zwar  im  allgemeinen  von 
West  nach  Ost,  d.  i.  mit  der  allgemeinen  Luftbewegung  der  höheren  Schichten  in  den  ausser- 
tropischen  Breiten  übereinstimmend.  Schon  hier  mag  darauf  aufmerksam  gemacht  werden,  dass 
das  subtropische  Barometermaximum  im  Atlantischen  Ozean  nördlich  von  30"  und  das  Barometer- 
maximum über  Innerasien  inmitten  dieser  Bewegungen  eine  Art  fester  Pfeiler  darstellen,  die  von 
den  wechselnden  Situationen  in  der  Druckverteilung  weniger  berührt  werden.  Teisserenc  de 
Bort  hat  sie  deshalb  als  ^Zentren  der  Aktion  der  Atmosphäre*  bezeichnet.  Die  zeitweilen  an- 
dauernden Lageänderungen  dieser  Zentren  bestimmen  im  allgemeinen  den  Dauercharakter  der 
Witterung  über  Europa.  Aus  den  beiden  Kärtchen  lässt  sich  allerdings  nichts  darüber  ableiten, 
aber  sie  bieten  Gelegenheit,  schon  jetzt  darauf  anzuspielen. 

Die  ganze  nördliche  Hemisphäre  ist  von  wandernden  Barometerdepressionen  und  Barometer- 
maximis  bedeckt,  die  ihr  Gefolge  von  sie  umkreisenden  Winden  mit  sich  führen,  womit  bei  deren 
Yorübergang  auch  volle  Cyklen  von  Wetterwechseln  verbunden  sind.  Von  Polar-  und  Äquatorial- 
strömen,  die  nach  Dove  in  geradlinig  verlaufenden  Betten  nebeneinander  hinfliessen,  und  zwar  von 
der  Zirkumpolarregion  bis  zu  den  Passatgrenzen,  ist  keine  Spur  zu  bemerken.  Sie  müssten  als 
bandförmige,  ungefähr  von  SW  nach  S£  verlaufende  Streifen  hohen  und  niedrigen  Druckes 
erscheinen.  Statt  deren  sehen  wir  inseif örmige  Zentren  hohen  und  niedrigen  Druckes,  von  denen 
die  Luft  ausströmt  oder  denen  sie  zufliesst  in  Form  von  Luftwirbeln,  deren  genauere  Untersuchung 
den  Gegenstand  der  nachfolgenden  Erörterung  wird  bilden  müssen. 

Das  Bild,  welches  die  gleichzeitige  Verteilung  der  Witterungsfaktoren  in  dem 
aussertropischen  Teile  der  nördlichen  Halbkugel  thatsächlich  darbietet,  ist  viel  kom- 
plizierter, als  nach  der  Vorstellung  von  Dove,  es  lässt  sich  auch  nicht  unmittelbar 
dem  Schema  der  allgemeinen  atmosphärischen  Zirkulation  anpassen.  Die  Untersuchung 
der  mannigfaltigen  Erscheinungen,  welche  die  wirklichen  Luftbewegungen  an  der  Erd- 

1)  Diese  ersten  täglichen  Wetterkarten  findet  man  in  Hellmanns  «Neudrucken*',  Nr.  8, 
Meteorologische  Karten,  reproduziert.  Daselbst  giebt  Hellmann  auch  Hinweise  auf  vorhergehende 
ähnliche  Bestrebungen  in  England  und  Nordamerika.  In  Betreff  auf  letztere  sehe  man  auch 
M.  W.  Ha  r  ring  ton,  History  of  the  Weather  Map.  Keport  Intern.  Met.  Congress  Chicago  1893. 
P.  n.     Washington  1895. 
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Oberfläche  darbieten,  hat  aber  schon  zu  vielen  physikalisch  begründeten  allgemeineren 
Sätzen  geführt,  welche  die  Lehre  von  den  Witterungserscheinnngen  als  ein  Kapitel 
der  angewandten  Physik  erscheinen  lassen. 

I.  Die  Art  des  Auftretens  der  Barometerininima  in  den  aussertropischen  Breiten 
und  die  sie  begleitenden  Ersclieinungen. 

A.  Die  Verhältnisse  an  der  Erdoberfläche.  Allgemeine  Be- 
schreibung. Das  Kärtchen  Fig.  34  zeigt  ein  Barometerminimum  mit  den  dasselbe 
umkreisenden  Winden.  Die  Pfeile  fliegen  mit  dem  Winde,  die  Stärke  ihrer  Be- 
fiederung ist  der  Windstärke  (I — 6j  proportional.  Die  schwarzen  Kreisflächen  an 
der  Spitze  der  Pfeile  zeigen  bedeckten  Himmel  an,  die  leeren  Kreise  heiteren  Himmel. 
Zwei  konzentrische  Kreise  Windstillen.  Die  Zahlen  geben  die  Temperaturen  an.  Die 
punktierten  Isobaren  entsprechen  einem  Luftdruck  unter   760  mm. 

Die  Winde  umkreisen  das  Barometerminimum,  sind  aber  mehr  oder  weniger  gegen  die  Iso- 
baren nach  einwärts  gerichtet.  Neben  der  starken  Ablenkung  von  der  Richtung  des  Gradienten, 
welche  den  Badien  gegen  das  Zentrum  der  Depression  entspricht,  hat  der  Wind  auch  eine  der 
Gradientrichtung  entsprechende  Komponente.  Die  Luft  strömt  demnach  von  allen  Seiten  dem  Orte 
niedrigsten  Luftdruckes  zu,  aber  nicht  direkt,  sondern  in  spiralförmigen  Bahnen.  Durch  Verbindung 
der  Windrichtungen  in  der  äusseren  und  inneren  Umgebung  des  Minimums  kann  man  sich  die 
spiralförmig  gegen  [das  Minimum  gerichteten  Stromfäden  leicht  konstruieren.  Im  äusseren  um- 
fang, dort  wo  die  Isobaren  wenig  gekrümmt  nahe  geradlinig  verlaufen ,  sind  die  Windrichtungen 
denselben  auch  nahe  parallel,  die  Windrichtung  steht  dort  nahezu  senkrecht  auf  der  Richtung  des 
Gradienten.  Das  ist  (in  unserem  Fall)  namentlich  auf  der  Westseite  der  Depression  zu  bemerken. 
Hier  gilt  strenge  die  Regel:  Stellt  man  sich  mit  dem  Rücken  gegen  den  Wind,  so 
liegt  der  Ort  des  Minimums  gerade  zur  Linken.  Näher  am  2^ntrum  der  Depression 
aber,  wo  die  Windrichtungen  stärker  nach  einwärts  gekehrt  sind,  die  Luft  einströmt,  gilt  diese 
Regel  nicht  mehr,  das  Zentrum  liegt  um  mehrere  Punkte  (Windstriche  zu  11  Vs^  nach  rechts 
gegen  die  einfache  obige  Regel. 

An  der  Westküste  von  Irland  ist  der  Wind  nach  Süd  abgelenkt,  es  rückt  eine  neue  De- 
pression Yom  Atlantischen  Ozean  nach.  Im  Gebiete  hohen  Luftdruckes  im  Süden  Europas  sind 
die  Winde  schwach  und  unbestimmt,  es  scheinen  kleine  lokale  Barometerdepressionen  vielfach  zu 
eidstieren  (so  über  der  Adria).  Im  Südwesten  unseres  Kärtchens  zeigt  sich  der  Rand  des  sub- 
tropischen Barometermazimums  in  der  Gegend  der  Azoren. 

Die  Form  der  Depression  ist  mehr  elliptisch  als  kreisrund,  und  das  ist  auch  die  RegeL 
Die  Isobaren,  die  ein  Barometerminimum  umschliessen ,  sind  zumeist  mehr  oder  weniger  langge- 
streckte Ellipsen.  In  der  südlichen  Hälfte  derselben  treten  nicht  selten  örtlich  sackförmige  Aus- 
buchtungen auf,  deren  Wichtigkeit  für  die  Deutung  der  Witterung  noch  besondere  Erörterung 
finden  wird. 

Der  Himmel  ist  im  ganzen  inneren  Gebiete  der  Depression  bedeckt,  und  es  regnet  daselbst 
zumeist.  Die  Temperatur  ist  auf  der  Ostseite,  wo  die  südlichen  Winde  herrschen,  höher  als  auf 
der  Westseite  (russische  Ostseeküsten  10 — 12*^,  Nordschottland  6 — 7%  wo  Nordwinde  wehen.  Ge- 
wöhnlich sind  die  Temperaturunterschiede  zwischen  den  beiden  Seiten  einer  Depression  noch  viel 
grösser  als  hier,  namentlich  im  Winter. 

1.  Form  der  Idobaren.  Die. Isobaren  um  ein  Barometerminimum  sind  nur 
selten  kreisrund,  fast  immer  elliptisch.  E.  Loomis,  welcher  auf  Grund  der  ameri- 
kanischen und  später  auch  der  europäischen  Wetterkarten  die  mittleren  Verhältnisse 
der  Barometerminima  und  -Maxima  festzustellen  versucht  hat,  fand  in  Amerika  das 
Verhältnis  der  g^rossen  zur  kleinen  Achse  der  Isobarenellipse  zu  1.9  im  Mittel,  für 
den  Atlantischen  Ozean  zu  1.7,  vanBebber  für  Europa  1.8.  In  der  wärmeren 
Jahreszeit  verlaufen  die  Isobaren  gestreckter  als  in  der  kalten.    Die  mittlere  Rieh- 
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Kg.  34. 


Wetterkart«  für  den  Morgen  des  22.  Oktober  1874  nach  Hoffmeyer. 
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tung  der  grossen  Achse  ist  in  Nordamerika  and  über  dem  Atlantischen  Ozean  X  35<^£ 
(also  etwas  nördlich  von  NE),  über  Enropa  nordöstlich  bis  östlich.  Diese  Überein- 
stimmung der  Bichtnng  vom  Felsengebirge  bis  zum  Ural  deutet  darauf  hin,  dass  all- 
gemeine Ursachen  derselben  zu  Grunde  liegen. 

Der  Durchmesser  der  Depressionen  der  gemässigten  Breiten  (d.  i.  der  Area  inner- 
halb der  Isobaren  von  29.9  engl.  Zoll  oder  760  mm)  ist  meist  sehr  beträchtlich,  im 
Mittel  nach  Loomis  in  Nordamerika  über  2500km,  über  dem  Atlantischen  Ozean 
3200  km.  Wenn,  wie  das  öfter  vorkommt,  mehrere  Wirbelzentren  in  einem  Gebiete 
niedrigen  Luftdruckes  vorkommen,  kann  der  Durchmesser  dieser  Gebilde  9 — 10000  km 
erreichen. 

2.  Gradienten;  Gedrängtheit  der  Isobaren  in  verschiedenen 
Teilen  der  GeMete  niedrigen  Luftdruckes.  In  unserem  Beispiel  (Fig.  34) 
drängen  sich  die  Isobaren  auf  der  W^est-  und  Südseite  am  meisten  aneinander,  sie 
treten  weiter  auseinander  mit  der  Entfernung  vom  Depressionszentrum.  Das  ist  auch 
zumeist  der  Fall.  Auf  der  Strecke  Kopenhagen -Christiania,  genauer  zwischen  dem 
55.  und  60.  Breitegrad,  treffen  wir  eine  Luftdruckdifferenz  von  beiläufig  17  mm  oder 
3.4  mm  pro  Grad.  Nach  den  Untersuchungen  von  Clement  Ley  findet  man  die 
steilsten  Gradienten  bei  den  westeuropäischen  Cyklonen  in  dem  Quadranten  zwischen 
SE  und  SW,  in  Amerika  und  Russland  hat  die  Westseite  der  Depressionsgebiete 
häufig  die  grössten  Druckdifferenzen  auf  gegebene  Entfernung.  Hingegen  liegen  in 
dem  Quadranten  NW  bis  NE  die  Isobaren  meist  am  weitesten  auseinander  (über  W- 
Europa).  Da  der  Gradient  im  allgemeinen  auch  das  Mass  für  die  herrschende  Wind- 
stärke ist^  so  ergiebt  sich,  dass  die  stärksten  Winde  in  den  Depressionsgebieten  ge- 
wöhnlich auf  der  Süd-  und  Westseite  anzutreffen  sind,  seltener  auf  der  Nord-  und 
Ostseite.  Sind  die  Bedingungen  zu  einer  Cyklone  gegeben,  so  wird  man  die  stärksten 
Winde  im  ganzen  in  der  Richtung  der  Bewegung  finden  und  daselbst  auch  die  dich- 
testen Isobaren.  Eine  ostwärts  wandernde  Oyklone  hat  ihre  dichtesten  Isobaren  auf 
der  Südseite. 

3.  Untere  Windrichtungen  in  den  verschiedenen  Quadranten 
eines  Depressionsgebietes.  Die  Untersuchung  der  täglichen  Wetterkarten  durch 
Gl.  Ley,  Hoffmeyer,  Loomis,  Hildebrandsson  etc.  hat  ergeben,  dass  die 
Richtungen  der  Winde  zu  den  Isobaren  oder  zu  der  Richtung  des  Gradienten  auf 
den  verschiedenen  Seiten  einer  Barometerdepression  charakteristische  Unterschiede 
zeigen. 

In  Westeuropa  und  über  dem  Atlantischen  Ozean  sind  die  Windrichtungen 
auf  der  Ost*  und  Südseite  stärker  nach  einwärts  gegen  das  Barometerminimum 
hin  gerichtet  als  auf  der  West-  und  Nordseite.  Mit  anderen  Worten:  Die  Ab- 
lenkung der  Luftstömungen  von  der  Richtung  des  Gradienten  ist 
am  kleinsten  auf  der  Ost-  und  Südseite,  am  grössten  auf  der  West- 
und  Nordseite.  Das  stärkste  Einströmen  der  Luft  gegen  den  Ort  niedrigsten 
Luftdruckes  findet  auf  der  Vorderseite  der  Barometerdepressionen  statt,  die  sich  ja 
hauptsächlich  von  West  nach  Ost  auf  der  Erdoberfläche  fortbewegen.') 

Es  ergab  sich  femer,  dass  der  Winkel,  den  der  Wind  mit  dem  Gradienten  macht, 


1)  Doch  hat  dieser  Satz  keine  allgemeine  Gültigkeit.    Wie  sich  aus  dem  folgenden  ergeben 
wird,  kann  das  stärkste  Einströmen  auch  auf  der  Rückseite  erfolgen. 
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Fig.  35. 


der  Ablenkungswinkel,  im  Sommer  grösser  ist  als  im  Winter ;  dass  er  über  dem  Meere 
und  an  den  Küsten  grösser  ist,  als  im  Innern  des  Landes,  dass  er  ferner  mit  der 
Stärke  des  Windes  zunimmt.  Dagegen  variiert  er  wenig  mit  der  Annäherung  an 
das  Zentrum  der  Depression,  woraus  sich  ergiebt,  dass  die  Luft  in  logarithmischen 
Spiralen  dem  Zentrum  zufliesst. 

Die  historische  Entwickelung  der  Ansichten  Über  die  Natur  der  Stürme  hat  es  mit  sich  ge- 
bracht, dass  der  Konstatierung  eines  Einströmens  der  Luft  in  das  barometrische  Minimum,  d.  i. 
einer  Neigung  des  Windes  nach  einwärts  gegen  dasselbe,  eine  grosse  Wichtigkeit  beigemessen 
werden  musste.  Denn  nach  der  früher  herrschenden  Theorie  sollten  in  den  Wirbelstürmen  die 
Windbahnen  volle  Kreise  um  das  Barometerminimum  sein,  und  die 
Richtung  des  Windes  deshalb  genau  senkrecht  stehen  auf  der 
Richtung  gegen  das  Sturmzentrum. 

Clement  Ley  nennt  den  Winkel  zwischen  Isobare  (oder  Tan- 
gente zur  Isobare  bei  stärkerer  Krümmung  derselben)  und  Wind- 
richtung die  Inklination  des  Windes  (Fig.  35).  Dieser  Winkel 
ist  0,  wenn  der  Wind  der  Isobare  folgt,  d.  i.  senkrecht  zur 
Richtung  des  Gradienten  weht,  dagegen  9C,  wenn  der  Wind  dem 
Gradienten  folgt  Ley  fand  für  Westeuropa  folgende  Sätze:  1.  Die 
Windrichtung  ist  gewöhnlich  beträchtlich  yon  der  Seite  höheren 
Druckes  gegen  jene  niedrigen  Druckes  geneigt,  der  mittlere  In~ 
klinationswlnkel  ist  rund  21®  (also  der  Ablenkungswinkel  von  der 
Richtung  des  Gradienten  69®).  2.  Die  Inklination  ist  grösser  an 
den  Inland-Stationen  (London,  Paris,  Brüssel  etc.)  als  an  den  Küsten- 
Stationen  (z.  B.  Brest,  Scilly)  und  zwar  für  erstere  29®,  für  letztere 
nur  13®.  3.  Die  grösste  Inklination  haben  die  SE- Winde,  die  kleinste 
die  NW- Winde.  Die  Mittelwerte  des  Inklinationswinkels  sind :  SE  35  ®,  S W  20  ®,  NW  9  ®  und  NE  1 8  ®. 
4.  An  den  Küstenstationen  ist  der  Unterschied  im  Inklinationswinkel  zwischen  starken  und  leichten 
Winden  gering,  an  den  Inlandstationen  aber  ist  der  mittlere  Inklinationswinkel  kleiner  für  starke 
als  für  leichte  Winde.  An  allen  Stationen  ist  der  Inklinationswinkel  konstanter  bei  Stürmen  als 
bei  leichten  Winden. 

Die  Grösse  des  Ablenkungswinkels  a  oder  des  Winkels  zwischen  der 
Bichtung  des  Windes  und  dem  Gradienten  in  den  verschiedenen  Sektoren  um  ein 
Depressionszentrum  herum  ist  jetzt  schon  vielfach  für  Europa  und  den  Atlantischen 
Ozean  bestimmt  worden. 

Einige  Mittelwerte  der  Grösse  des  Ablenkungswinkels  enthält  die  folgende 
kleine  Tabelle: 


i  Inklination  des  Winkels, 

a  Ablenkungswinkel, 

a-fi  — 90®. 


Wind 

N 

NE 

E 

SE     '      S 

SW 

W 

NW 

Mittel 

Nordatlantischer  Ozean 
West-  und  Nordeuropa 
Mitteleuropa 

76 
63 
34* 

71* 
59* 
43 

74 

61* 

45 

81 
61 
48 

79 
67 
56 

90 

70 

51 

90 

72 
40 

79 
76 

33* 

80 
68 
44 

Die  N-,  NE-  und  E- Winde  haben  überall  eine  geringere  Ablenkung  als  die 
SW-  und  W- Winde.  Zu  Magdeburg,  Breslau  und  Wien  fällt  das  Maximum  des 
Ablenkungswinkels  auf  S,  das  Minimum  auf  N.  Es  wäre  interessant  zu  unter- 
suchen, wie  weit  diesem  Resultat  eine  allgemeinere  Bedeutung  für  Kontinentalfiächen 
zukommt. 

Loomis  hat  die  Ablenkungswinkel  der  Windrichtung  vom  Gradienten  in  ameri- 
kanischen Barometerdepressionen  gemessen,  V.  Drapczynski  für  die  kontinentale 
Lage  yon  S.  Louis. 

24* 


w 

Mittel 

40 

43 

33 

33 
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Nordamerika  (Vereinigte  Staaten). 

Quadrant  der  Depression  N  E  S 

Ablenkungswinkel  (Loomis)  31*  43  58 

,       (Drapcsynski)     28*         89  33 

Die  Ablenkung  ist  im  nördlichen  Qnadranten  am  kleinsten  im  östlichen  oder 
südlichen  am  grOssten. 

Die  Beobachtungen  auf  dem  Blue  Hill  in  Boston  zeigen  gleichfaUs,  dass  der 
Wind  in  den  Cjklonen  am  meisten  tangential  zu  den  Isobaren  weht  auf  der  S£-Seite 
des  Zentrums,  und  am  meisten  nach  einwärts  (also  mit  dem  kleinsten  Ablenkungs- 
winkel) im  Norden  und  N- Westen  des  Zentrums. 

Auf  dem  Atlantischen  Ozean  ermittelte  Loomis  aus  Hof fmejers  Karten  in 
280  km  Distanz  den  Ablenkungswinkel  zu  65 o  und  für  1540  km  zu  55^. 

Der  grosse  Sturm  vom  August  1873  gab  Toynbee  Veranlassung,  alle  Ver- 
hältnisse desselben  einer  genauen  Untersuchung  zu  unterziehen.  Die  Ergebnisse  be- 
züglich der  Ablenkungswinkel  sind,  in  einer  mittleren  Distanz  von  ca.  550  km  vom 
Zentrum : 

Sturm  Ostlich  von  Neufundland,  ca.  42^  nOrdl.  Br. 

Quadrant  des  Stnrmfeldes        NE  S£  SW  2fW  Mittel 

Ablenkungswinkel  48«*  64«  70  •  60»  61« 

Auf  jener  Seite  der  Cjklone,  welche  den  kleinsten  Ablenkungs* 
Winkel  hat,  erfolgt  das  stärkste  Einströmen  der  Luft  gegen  das  Zen- 
trum; wo  die  Ablenkung  am  grössten  ist,  also  die  Windrichtung  am  meisten  der 
Bichtung  der  Isobare  folgt,  ist  das  Einströmen  am  geringsten.  Überbreitet  der  Ab- 
lenkungswinkel 90  <^,  so  fliesst  die  Luft  von  der  Gyklone  nach  auswärts. 

Es  sind  noch  weitere  Untersuchungen  nötig,  um  mit  einiger  Sicherheit  angeben 
zu  können,  unter  welchen  Verhältnissen  das  Einströmen  der  Luft  gegen  das  Baro- 
meterminimum mehr  auf  der  Vorderseite  oder  mehr  auf  der  Rückseite  erfolgt 

Helm  Clayton  erklärt  die  stärkere  Ablenkung  der  Winde  auf  der  Ost-Seite  der  jDe- 
pressionen  in  Nordamerika  folgenderweise:  Die  cyklomsche  Bewegung  (auch  die  anticykloniaohe) 
k&mpft  gegen  die  allgemeine  atmosphftrisohe  Drift,  die  in  Nordamerika  sehr  kräftig  ist  und  ans 
WNW  kommt.  Daher  die  nur  geringe  Ablenkung  der  Winde  auf  der  Westseite  und  das  starke 
Einströmen  daselbst.  Auch  die  Windgeschwindigkeit  ist  hier  grösser  als  auf  der  Ostseite.  Um 
das  cyklonale  Regime  der  Luftbewegung  rein  zu  bekommen,  ^muss  man  die  Torherrsohende  Luft- 
bewegung  von  derselben  abziehen,  ähnlich  wie  wir  das  früher  bei  der  Konstatierung  der  Monsun- 
winde  und  des  täglichen  Ganges  der  Windrichtung  zu  Madrid  gemacht  haben.  H.  Clayton  und 
Bigelow  haben  dies  auch  ausgeführt. 

Während  die  Frage  nach  dem  Quadranten  der  stärksten  Ablenkung  der  Winde 
noch  nicht  ganz  zufriedenstellend  beantwortet  werden  kann,  steht  es  dagegen  völlig 
fest,  dass  die  Ablenkungswinkel  über  dem  rauhen  Lande  kleiner  sind  als  über  der 
glatten  See.  Alle  oben  mitgeteilten  Ergebnisse  stimmen  darin  überein,  dass  über 
dem  Meere  der  mittlere  Ablenkungswinkel  fast  80«  erreicht,  während  er  über  dem 
Lande  sich  zwischen  40  und  bO^  hält. 

Der  Ablenkungswinkel  ändert  sich  durchschnittlich  nicht  wesentlich  mit  Zu- 
nahme der  Entfernung  vom  Zentrum  der  [Barometerdepression,  wie  schon  Hilde- 
brandsson  bemerkt  hat. 

Einfluss  der  Jahreszeit  und  der  Windstärke  auf  den  Ablenkungs- 
winkel.    Der  Ablenkungswinkel  ist  meist  im  Sommer  etwas  grösser  als  im  Winter. 
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Es  wächst  auch  mit  der  Windstärke  und  wohl  ans  gleicher  Ursache.  Spind  1er 
fand  für  Liban: 

Mittlerer  Gradient  1.54  1.99  2.56  mm 

Mittlere  Windstärke  7.2  13.3  21.4    m  pro  Sek. 

Mittlerer  Ablenkungswinkel       61<>  64  <^  70  ^ 

Die  Erwärmung  des  Bodens,  sowie  auch  die  Verstärkung  des  Windes  be- 
günstigt den  Lnftanstansch  zwischen  den  unteren  und  oberen  Luftschichten,  und 
dabei  teilt  sich  der  stärkere  Ablenkungswinkel  der  höheren  Luftschichten  auch  den 
unteren  mit. 

4.  Bewegung  der  Depressionszentren,  deren  Richtung  und  Ge- 
schwindigkeit. Die  Barometerminima  zeigen  fast  stets  eine  mehr  oder  minder 
rasche  Ortsveränderung.  Schon  Espy  und  Loomis  haben  bemerkt,  dass  dieselben 
in  Nordamerika  von  West  nach  Ost  fortschreiten  y  und  noch  früher  (1821)  hat 
Brandes  gefunden,  dass  die  barometrischen  Depressionen  vom  Atlantischen  Ozean 
oder  dem  Canal  la  Manche  sich  gegen  NE  oder  auch  gegen  SE  fortbewegen. 

Mehr  als  50  Jahre  später  hat  Loomis  die  amerikanischen  Wetterkarten  zu 
einer  Statistik  der  Barometerminima  und  -Maxima  und  aller  ihrer  Begleiterscheinungen 
benutzt,  und  dann  auch  die  europäischen  Wetterkarten  in  seine  Untersuchungen  ein- 
bezogen. Die  mittlere  Eichtung  der  Bahn  der  Minima  im  Osten  der  Vereinigten 
Staaten  ergab  sich  zu  N  81^  E  also  fast  rein  E,  die  Geschwindigkeit  zu  42  km  pro 
Stunde  (11.6  m  pro  Sekunde),  im  Winter  nördlicher,  N  79®E,  im^Sommer  östlicher, 
N  90  0  E,  also  rein  östlich  (Geschwindigkeit  47  und  34  km).  Ln  Westen  der  Ver- 
einigten Staaten  ist  die  mittlere  Bichtung  südlicher,  N  102  ^  E,  also  1  Punkt  südlich 
von  E. 

Von  3068  Depressionen  war  die  Häufigkeit  der  Richtungen  in  Prozenten  folgende  (Russell 
Meteorology) : 

N  NE  E  SE  S  SW  W  NW    Stationär 

8  51  21  12  2  11  2  2! 

Die  mittlere  Richtung  der  barometrischen  Minima  über  'dem  Atlantischen 
Ozean  zwischen  60  und  90»  W  (unter  49 o  N)  findet  Loomis  N  66«  E,  von  30  bis 
10«  W.  NSO^E  (mittlere  Breite  55«  N).  Eine  jährliche  Periode  ist  in  den  von 
Loomis  gefundenen  Monatsmitteln  der  Bahnrichtung  kaum  zu  erkennen. 

Im  westlichen  Europa  schwankt  die  mittlere  Bichtung  der  Bewegung  zwischen 
NNE  und  SSE.  Letztere  Richtung  ist  im  Winter  häufiger,  erstere  im 
Sommer.  Für  Russland  ergeben  6  jährige  Beobachtungen  als  mittlere  Richtung  der 
Bahn  der  Minima:  Winter  N  80«  E,  Frühling  N  66«  E,  Sommer  N  59«  E,  Herbst 
N  690  N,  Jahr  N  68Vi  ®  E.  Die  Bahnrichtung  der  Minima  ist  demnach  im  Winter 
um  ca.  20®  östlicher  als  im  Sommer  (Extreme:  Januar  E,  Juli  N  47®  E). 

Besonders  wichtig  ist  die  Erfahrung,  dass  die  Barometerminima  mit  einer  gewissen  Regel- 
mttssigkeit  sich  auf  bestimmten  Ronten  bewegen,  die  man  passend  Zugstrassen  der  Barometer- 
minima genannt  hat.  Die  Feststellung  dieser  Zngstrassen  ist  nicht  allein  für  die  Yorausbestimmung 
der  Witterung  von  ausserordentlicher  Wichtigkeit,  sie  ist  auch  in  theoretischer  Beziehung  yon 
grossem  Interesse.    Kdppen  und  yanBebber  haben  diese  Zugstrassen  und  die  relative  Frequenz 


1)  Beiden  ist  auch  schon  aufgefallen,  dass  diese  Bewegung  übereinstimmt  mit  den  Winden, 
die  in  den  höheren  Schichten  der  Atmo8p]iäre  herrschen.  ,Die  höchsten  Wolken  ziehen  fast 
stets  nach  Ost,  d.  i.  in  der  gleichen  Richtung  wie  die  Tornados  und  Stürme  in  Amerika  und  in 
Europa*  (Espy). 
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der  Minima  auf  denselben  für  Westeuropa,  für  die  Vereinigten  Staaten  und  den  Atlantischen  Osean 
Rykatschew  für  Russland  genauer  bestimmt  und  kartographisch  niedergelegt.  Dieselben  werden 
in  einem  späteren  Abschnitt  in  Betracht  gezogen  werden. 

5.  Mittlere  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  der  Barometer- 
minima. [Loomis,  van  Bebber,  Knipping  und  russische  Forscher  (Leyst, 
Sresnewsky,  Eiersnowsky)  haben  dafür  die  nachstehenden  Werte  gefanden. 

Am  grössten  ist  die  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  der  Barometerminima 
in  der  Vereinigten  Staaten,  am  kleinsten  in  Westeuropa. 

Die  folgende  kleine  Tabelle  enthält  die  Geschwindigkeiten  im  Mittel  der  Jahres- 
zeiten und  zwar  in  Meter  pro  Sekunde,  um  dieselbe  mit  der  Geschwindigkeit  des 
Windes  in  der  Umgebung  der  Minima  unmittelbar  vergleichbar  zu  machen.  Die 
Zahlen  für  das  Bering-Meer  sind  einer  amerikanischen  Publikation  entnommen  und 
wohl  mit  den  übrigen  nicht  strenge  vergleichbar.  Auffallend  ist,  dass  das  Maximum 
der  Geschwindigkeit  im  Bering-Meer  auf  den  Sommer  fallen  soll  und  das  MmimiiTn 
auf  Winter  und  Frühling. 

Mittlere  Geschwindigkeit  der  Barometerminima  auf  ihrer  Bahn. 
Meter  pro  Sekunde. 


Vereinigte 

Japan 

Europäisch. 

Nordat- 

West- 

Bering- 

Staaten 

Bussland 

lant.Ozean 

europa 

Meer 

Winter 

14.2 

12  4 

10.8 

8.2 

8.0 

8.5 

Frühling 

11.5 

11.1 

9.2 

8.3 

7.2 

8.5 

Sommer 

9.7 

7.8 

8.0 

7.4 

6.6 

10.3 

Herhst 

11.1 

10.6 

9.6 

8.3 

8.2 

9.3 

Jahr 

11.6 

10.5 

9.4 

8.05 

7.5 

9.1 

Max. 

14.4  xn 

13.8  xn 

11.4  n 

8.9    XI 

8.5  X 

__ 

Min. 

9.3  VI 

7.4  vn 

7.6  VII 

7.1  vn 

6.2  xm 

— 

In  den  Richtungen,  in  welchen  die  Depressionen  am  häufigsten  fortschreiten, 
ist  auch  die  Geschwindigkeit  desselben  am  grössten.  Z.  B.  in  den  Vereinigten  Staaten 
in  der  Bichtung  nach  NE  14.3  m.  s.,  in  der  Bichtung  nach  SW  und  W  nur  6.2  m. 

Die  Depressionszentren  schreiten  demnach  mit  der  Geschwindigkeit  eines  mftssig 
starken  Windes  fort. 

Zuweilen  bleiben  die  Barometerminima  auch  einige  Zeit  stationär,  dagegen 
schreiten  manche  mit  wirklicher  Sturmesgeschwindigkeit  fort 

Loomis  führt  speziell  13  FUlle  ans  drei  Jahren  an,  in  welchen  die  Minima  mehr  al« 
67  km  pro  Stunde  (19  m  pro  Sekunde),  zurückgelegt  haben,  in  vier  FiUlen  davon  war  die  Ge- 
seh  windigkeit  94  km  (26  m)  und  in  einem  FaUe  126  km  (35  m).  In  Europa  fand  Bebber  durch- 
schnittlich 6  Fälle  im  Jahre,  in  denen  die  Geschwindigkeit  62  km  (17  m)  überaehritten  hat. 

Einige  der  grOssten  mir  bekannt  gewordenen  Geschwindigkeiten  sind:  12.  Februar  1869  in 
England  22.8  m  pro  Sekunde;  16.  Dezember  1869  und  lO./ll.  November  1875  31.3  m,  12.  Mfin 

1876  deutsche  Küste  20  m,  25./26.  August  1876  28  m,  2./3.  Dezember  1876  22  m,  1./2.  Januar 

1877  26  m.  Besonders  bemerkenswert  war  das  Minimum  vom  12./13.  M&rs  1876,  dessen  Gesehwisdig- 
keit  in  England  30  m,  bei  Hamburg  sogar  über  34  m  pro  Sekunde  erreichte.  Die  Windgesehwindigkeit 
war  hier  kleiner  als  die  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  des  Barometerminimums  (Obernehten 
der  Witterung.  1877.  S.  8.)  Die  Teilminima  am  SW-Rande  der  grösseren  Depressionen  an  den 
norwegischen  Küsten  nehmen  oft  sehr  rasch  an  Tiefe  zu  und  erreichen  'dann  ungewöhnliche 
Geschwindigkeiten  (verbunden  mit  schweren  Stürmen). 

Auf  dem  Festlande  nimmt  die  Geschwindigkeit  der  Barometerminima  mit  ihrem  Alter  ab. 
Im  Mittel  von  9  Jahren  war  in  Russland  die  Geschwindigkeit  der  Minima  am  1.  Tage  39.0,    am 
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2.  32.2,  am  3.  29.2  und  am  4.  24.1  km  pro  Stunde.  vanBebber  fand,  dass  die  Geschwindigkeit 
der  Barometerminima  «unimmt,  wenn  sie  sich  vertiefen,  d.  h.  wenn  der  Luftdruck  im  Zentrum 
noch  weiter  sinkt.  Barometerminima,  deren  Tiefe  konstant  bleibt,  haben  eine  geringe  Geschwindig- 
keit, eine  noch  geringere  jene,  welche  sich  rasch  ausfüllen.  Da  die  Depressionen  über  dem  Kon- 
tinent im  allgemeinen  sich  abschwächen,  so  steht  dieses  Resultat  mit  der  Geschwindigkeitsabnahme 
derselben  mit  ihrem  Alter  in  Bussland  in  Übereinstimmung.  Bemerkenswert  ist  aber,  dass  im 
Sommer  die  Cyklonen  sich  vertiefen,  wenn  sie  von  den  Küsten  gegen  das  Innere  von  Eussland 
fortschreiten.  *) 

6.  Jährliche  Periode  der  Häufigkeit  der  Barometerdepressionen. 

Dun  Woody  hat  ans  den  internationalen  Wetterkarten  für  die  nördliche  Hemi- 
sphäre die  Häufigkeit  jener  Barometerminima  zusammengestellt,  welche  entweder  die 
ganzen  Vereinigten  Staaten,  oder  den  ganzen  atlantischen  Ozean  oder  ganz  Europa 
durchzogen  haben,  also  die  Häufigkeit  der  langlehigen  Cyklonen.  Er  findet  dafür 
folgende  Zahlen: 

Mittlere  Häufigkeit  langlebiger  Barometerdepressionen. 


Winter 

FrühHng 

Sommer 

Herbst 

Jahr 

Vereinigte  Staaten 
Atlantischer  Ozean 
Europa 

5.3 
8.0 
6.0 

3.9 
3.9 
3.9 

1.2 
4.2 

1.8 

2.6 
5.9 
3.6 

13.0 
22.0 
15.3 

Die  längsten  Wege  legen  die  Depressionen  demnach  im  Winter  zurück,  die 
kürzesten  im  Sommer. 

In  Russland  ändert  sich  im  Mittel  von  6  Jahren  die  Häufigkeit  der  Barometer- 
minima nach  den  Jahreszeiten  in  folgender  Weise:  Winter  23.5,  Frühling  17.6 
Sommer  12.0,  Herbst  22.3  (Jahresmittel  75.4).  Der  Winter  hat  rund  doppelt  so  viele 
Barometerminima  aufzuweisen,  als  der  Sommer.  Die  grössten  Gegensätze  sind  De- 
zember mit  10.3  und  August  mit  3.5  Depressionen.  In  den  Vereinigten  Staaten 
(1982—1891)  entfallen  von  637  Barometerminima  auf  den  Winter  31,  Frühling  26, 
Sommer  20,  Herbst  23  Proz. 

Die  mittlere  und  grösste  Tiefe  der  Minima  ist  nach  den  Jahreszeiten 
und  nach  den  örtlichkeiten  sehr  ^verschieden.  Die  mittlere  Tiefe  der  Barometer- 
minima ist  im  Winter  am  grössten,  im  Sommer  am  kleinsten.  Sie  ist  am  grössten 
über  dem  Nordatlantischen  Ozean  und  über  NW-Europa,  nimmt  von  da  nach  Süden 
und  Osten  hin  ab.  Über  dem  Mittelmeer  aber  vertiefen  sich  die  Barometerminima 
wieder,  ebenso  über  dem  Schwarzen  Meere.  Mitteleuropa  und  namentlich  das  Alpen- 
gebiet haben  keine  tiefen  Barometerminima  aufzuweisen;  in  letzterem  sinkt  der  Baro- 
meterstand selten  unter  740  mm,  während  in  NW-Europa  selbst  Minima  unter  700  mm 
vorkommen. 

Beim  Einiritt  in  den  Kontinent  verflachen  sich  fast  st«t8  die  Barometerminima 
und  schwächen  sich  landeinwärts  immer  mehr  ab. 

WShrend  die  Alpen,  deren  Kamm  im  wesentlichen  nahesn  von  W  nach  £  verläoft,  selten  von 
Barometenninimis  (von  Süden  nach  Norden)  überschritten  werden,  werden  die  hohen  Gebirge  und 
Plateaus  im  Westen  Nordamerikas,  die  sich  von  N  nach  S  erstrecken,  häufig  Ton  den  Depressionen 


1)  In  den  kalten  Monaten  Tcrlieren  die  Cyklonen  an  Tiefe,  wenn  sie  yon  Westeuropa  in 
Eussland  eintreten.  Anders  in  den  warmen  Monaten  Mai  bis  September.  Die  Cyklonen  dieser 
Jahreaseit  haben  (noch  nicht  ihre  grOsste  Tiefe  erreicht,  wenn  sie  an  den  Grenxen  von  Russland 
anlangen,  sie  yerstärken  sich  auf  ihrer  Bahn,  gehen  lumeist  in  das  Innere  von  Eussland,  erreichen 
dort  ihre  grötste  Tiefe  und  lösen  sich  dann  schnell  auf  (Sresnewsky). 
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des  Pacifischen  Ozeans  überschritten  (Bichtimg  West  nach  Ost).  Sie  legen  zuweilen  den  Weg  ron 
San  Francisco  nach  Cheyenne  in  1  Tag  zurück ,  was  64  km  pro  Stunde  entspricht.  I>ie  folgende 
Fig.  36  zeigt  das  Fortschreiten  von  zwei  Barometerminima  von  der  Pacifischen  Küste  quer  über  die 
Bocky  Mountains  und  die  hohen  Plateaus  im  Westen  der  Vereinigten  Staaten  bis  in  das  Mlssis- 
sippithal.    Die  den  Namen  beigeschriebenen  Zahlen  geben  die  westliche  Länge  (Gr.)  der  Stationen 
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Barometrische  Wellen,  die  yon  der  kalifornischen  Küste  kommend  die  Sierra  Nevada  und  das 
Felsengebirge  überschreiten.     Nach  Loomis. 

an.  Das  Minimum  vom  3.  bis  8.  März  legte  den  Weg  von  122.4®  W  bis  92®  W,  also  30 '/s  Länge- 
grade in  ca.  2  Tagen  zurück,  als  15®  pro  Tag.  Es  zeigt  sich  keine  Verzögerung  beim  Über- 
schreiten der  Plateaus  und  Gebirgskämme.  Dies  beweist,  dass  diese  Luftwirbel  ihren  Sitz  in  hohen 
Regionen  hatten,  jedenfalls  über  4  km. 

7.  Über  den  Windweclisel  und  die  Witterungsänderungen  beim 
Vorübergang  einer  Barometerdepression.  Beim  Fortschreiten  eines  Baro- 
meterminimums folgt  das  von  demselben  erzeugte  cyklonale  Windsystem  demselben 
nach  und  ebenso  schreiten  die  in  dessen  Umkreise  herrschenden  Wetterlagen  mit 
der  Depression  fort.  Letztere  werden  aber  durch  Gebirge  wesentlich  modifiziert; 
auch  die  Herkunft  der  Winde,  ob  vom  Lande  oder  vom  Meere,  hat  auf  deren  Eigen- 
schaften grossen  Einfluss,  wie  die  Unterschiede  der  Windrosen  in  Westeuropa  und 
Ostasien  oder  Ostamerika  schon  gezeigt  haben. 

Die  Fig.  37  (S.  377)  stellt  ein  Barometerminimum  dar  mit  den  dasselbe  um- 
kreisenden Winden  und  Witterungszuständen,  welch  letztere  später  noch  spezieller  iu 
Betracht  gezogen  werden.    Das  Minimum  schreite  etwa  von  Südwest  nach  Nordost 
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fort  Die  Drehnng  der  Windfahne  an  einem  fixen  Ort^  welcher  in  den  Bereich  des 
Minimums  kommt,  wird  davon  abhängen,  ob  derselbe  in  die  Bahn  des  Zentrums 
selbst  zu  liegen  kommt,  oder  ob  über  denselben  die  rechte  oder  die  linke  Seite  des 
Wirbels  hinweggeht. 
Im  ersteren  Falle 
kommt  der  Ort  nach 
und  nach  relativ  zum 
Wirbel  in  die  Lagen 
A,  C,  B  und  das  Heran- 
nahen der  Depression 
wird  sich  durch  eine 
Drehung  der  Wind- 
fahne nach  SE  bemerk- 
bar machen.  (Nördl. 
Halbk.).  Je  nach  der 
Steilheit  der  Gradienten 
wird  der  SE  sich  ver- 
stärken bis  in  die  Nähe 
des  Zentrums  der  De- 
pression, wo  Windstille 
herrscht.  Die  Dauer 
der  Windstille  hängt  ab 
von  dem  Durchmesser 
des  windstillen  Raumes. 
Bei  den  Depressionen  der  aussertropischen  Breiten  ist  dieser  windstille  zentrale  Raum 
selten  vorhanden,  wohl  aber  bei  den  Cyklonen  der  Tropen,  bei  welchen  der  Luftwirbel 
viel  regelmässiger  ausgebildet  ist.  Nach  Vorübergang  des  Zentrums  springt  die  Wind- 
fahne unvermittelt  von  SE  nach  NW.  Der  Nordwest  setzt  sogleich  mit  voller  Stärke 
ein  und  flaut  ab  mit  zunehmender  Entfernung  der  Depression. 

Anders  verhält  es  sich,  wenn  der  Ort  auf  die  rechte  Seite  des  [fortschreitenden 
Wirbels  zu  liegen  kommt.  Die  Windfahne  dreht  sich  dann,  wie  man  sieht,  von  SE 
über  S  und  SW  nach  W  und  NW.  Bleibt  aber  der  Ort  auf  der  linken  Seite  des 
Wirbels,  so  dreht  sich  der  SE  nach  E,  NE  und  N  und  NW. 

Mit  anderen  Worten.  Auf  der  rechten  Seite  der  Barometerdepression  dreht 
sich  bei  Vorübergang  derselben  die  Windfahne  mit  der  Sonne,  auf  der  linken 
Seite  aber  gegen  die  Sonne.  Die  Drehung  der  Windfahne  im  Halbkreise  ist 
um  80  vollständiger,  je  näher  die  Depression  am  Orte  vorüberzieht.  Die  Drehung 
des  Windes  mit  der  Sonne  nennt  man  gewöhnlich  die  regelmässige  Drehung,  weil  sie 
in  mittleren  Breiten  die  häufigste  ist. 

Man  sieht,  dass  das  sogenaDnte  Dovesche  Drehungsgesetz  nur  für  Orte  gilt,  die  zupieist 
auf  der  rechten  Seite  der  vorüberziehenden  Depressionen  bleiben,  nicht  aber  für  Orte,  die  auf  die 
linke  Seite  der  Depression  zu  liegen  kommen.  Die  zahlreichen  Belege,  die  Dove  zur  Begrün- 
dung des  Drehungsgesetzes  des  Windes  beigebracht  hat,  stammen  von  Orten,  die  in  der  Regel  der 
rechten  Seite  der  TorUberziehenden  Barometerminima  angehören.  Für  ganz  West-  und  Mitteleuropa^ 
die  Vereinigten  Staaten  etc.  gilt  dies  auch  im  allgemeinen  in  der  Mehrzahl  der  Fälle.  Dagegen 
nicht  für  Island  und  Ostgrönland,  sowie  für  das  nördliche  Kanada,  die  zumeist  links  von  den 
Bahnen  der  nordatlantischen  Depressionen  bleiben. 


Winde  und  Witterung  in  der  Umgebung  eines  Barometerminimums. 
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In  Wien  dreht  sieh  die  Windfahne  auch  zuweilen  von  NE  über  N  nach  NW,  wenn  ein 
Barometerminimnm  über  der  nördlichen  Adria  auftritt  und  nach  NE  über  Ungarn  fortschreilet. 
Da  aber  die  in  NW  yorüberpassierenden  Minima  yiel  häufiger  sind,  bildet  in  Wien  diese  , retro- 
grade*^ Drehung  der  Windfahne  mehr  nur  eine  Ausoahme.  Für  Island  und  OstgrKnland  ist  äe 
dagegen  Regel. 

Folgt  im  Bücken  einer  abziehenden  Depression  eine  zweite  (wie  dies  in  Fig^.  34 
im  Westen  von  Irland  schon  angedeutet),  so  geht  der  Wind  von  NW  wieder  nach 
W  ja  bis  SW  und  S  zurück.  Dieses  Zurückdrehen  des  Windes  deutet  demnach  den 
Beginn  einer  neuen  Witterungsänderung  an.i) 

Auf  der  südlichen  Hemisphäre  dreht  sich  die  Windfahne  auf  der  linken  Seite 
der  nach  Osten  hin  fortschreitenden  Depressionen  mit  der  Sonne,  entsprechend 
dem  Dove sehen  Drehungsgesetz;  umgekehrt  auf  der  rechten  Seite.  Bei  Depressionen, 
die  im  allgemeinen  eine  westöstliche  Bahn  verfolgen,  und  das  ist  ja  in  den  ausser- 
tropischen  Breiten  beider  Hemisphären  die  Regel,  kann  man  das  Verhältnis  kurz  so 
fassen: 

Auf  der  Äquatorseite  der  Depressionen  dreht  sich  der  Wind  mit 
der  Sonne,  auf  der  Polarseite  gegen  die  Sonne. ^)  Da  die  Beobaditongs- 
orte  der  südlichen  Halbkugel,  von  denen  Dove  Belege  für  sein  Drehungsgesetz  bei- 
bringen konnte,  im  Mittel  sämtlich  auf  die  Äquatorseite  der  wandernden  Barometer- 
minima zu  liegen  kommen,  so  ergab  sich  auch  für  die  südliche  Hemisphäre  eine  volle 
Bestätigung  seines  Gesetzes. 

8.  Die  Änderungen  der  meteorologischen  Elemente  oder  der  Witte- 
rungswechsel beim  Vorübergang  einer  Barometerdepression« 

Die  Drehung  der  Windfahne  bei  der  Annäherung  und  beim  Vorübergang  einer 
Barometerdepression  wird  auch  von  Änderungen  der  andern  meteorologischen  Elemente, 
Temperatur,  Feuchtigkeit,  Bewölkung  und  Niederschläge  begleitet  Die  Witterung  in 
den  verschiedenen  Sektoren  einer  Barometerdepression  ist  von  Hildebrandsson  für 

e 

Upsala,  von  Ackerblom  ^für  Thorshavn  und  Wien,  von  Erankenhagen  für 
Stettin,  Doerry  für  Magdeburg,  von  Drapczynski  für  S.  Louis  (Mo.)  und  Kiew  etc. 
berechnet  worden.  Einige  Ergebnisse  dieser  Berechnungen  sollen  später  teilweise  mit- 
geteilt werden,  zunächst  mag  eine  allgemeine  Beschreibung  des  Wetterwechsels  beim 
Vorübergang  einer  Barometerdepression  besser  am  Platze  sein. 

Luftdruckänderungen.  Zieht  man  durch  das  Zentrum  eines  Barometer- 
TninimnmB  senkrecht  auf  die  Bichtung  des  Fortschreitens  desselben  eine 
Linie,    so  scheidet  dieselbe  das  Depressionsgebiet  in  zwei  Teile.     Im  vorderen  Teile 


1)  Als  allgemeine  [Regel  gilt,  dass  der  Wind  mit  der  Sonne  herumgeht.  Thut  er  dies  nicht 
'oder  «krimpt*  er,  so  steht  mehr  Wind  oder  schlechtes  Wetter  beyor.  Jedermann  an  der  Nordsee- 
küste  weiss  einen  Krimper,  d.  h.  einen  Ton  SW  durch  S  nach  S£  gegen  die  gewöhnliche  Drehung 
herumlaufenden  krimpenden  Wind  als  einen  gefährlichen  zu  würdigen,  der  bald  nach  strOmendem 
Regen  plötzlich  wieder  durch  S  nach  W  zurückkehrt  und  dann  häufig  nach  NW  «ausschiesst*,  be- 
gleitet von  Gewittern  und  Hagelböen  und  dann  meist  aufklarendem  Himmel. 

Die  fveering  (winds  der  Engländer  sind  die  mit  der  Sonne  regelmässig  sich  drehenden,  die 
backing  winds  die  umgekehrt  drehenden. 

2)  Wfthrend  die  Regel,  dass  der  Wind  sich  auf  der  rechten  Seite  mit  der  Sonne  dreht»  auf 
der  linken  gegen  die  Sonne,  von  der  Bewegungsrichtung  des  Wirbels  unabhängig  ist»  aber  nur  auf 
die  nördliche  Hemisphäre  passt,  gilt  dieselbe  für  obige  Fassung  natürlich  nicht  mehr.  Auf  der 
südlichen  Hemisphilre  dreht  sich  ja  der  Wind  auf  der  linken  Seite  des  Wirbels  mit  der 
Sonne. 
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sinkt  der  Laftdnick,  im  hinteren  Teile  steigt  er.  Aach  für  die  Wittemng  in  der 
Umgebung  des  Minimums  ist  diese  Trennungslinie  eine  Scheide. 

Ein  Barograph  verzeichnet  beim  Vorübergang  einer  Barometerdepression  ein 
barometrisches  Thal,  wie  in  Fig.  36,  das  um  so  steilere  Wände  hat,  je  näher  am  Orte 
das  Zentrum  vorübergegangen  ist,  je  tiefer  die  Depression  war  und  je  rascher  sie 
vorübergegangen  ist. 

Beim  Vorübergang  tropischer  Cyklonen  gleicht  die  Barographenzeichnung  dem 
Querschnitt  eines  steilen  Trichters  mit  sehr  symmetrischen  Seiten  (Beispiele  dafür 
werden  folgen).  Bei  den  gewöhnlichen  Depressionen  der  höheren  Breiten,  die  ja 
in  Wirklichkeit  eine  sehr  unregelmässige  Oestalt  haben  und  sich  auch  unregelmässig 
fortbewegen,  sind  die  Barogramme  auch  sehr  verschiedenartig. 

Änderungen  der  Temperatur,  Feuchtigkeit  und  Bewölkung.  Auf 
der  Äquatorseite  einer  Barometerdepression  bringt  die  Annäherung  derselben  Winde 
aus  niedrigeren  Breiten,  kurz  äquatoriale  Winde,  mit  höherer  Temperatur,  zunehmen- 
dem Dampfdruck  und  Feuchtigkeit  und  zunehmender  Bewölkung  (wenn  der  Ort  nicht 
auf  der  Leeseite  eines  Gebirges  liegt).  Dies  sind  die  Erscheinungen  im  vorderen 
Teile  einer  Depression. 

Im  hinteren  Teile  der  Depression  mit  steigendem  Luftdruck  stellen  sich  polare 
Winde  ein,  welche  eine  Erniedrigung  der  Temperatur  und  damit  auch  Abnahme  des 
Dampfdruckes  und  Aufbrechen  der  Wolkenecke,  Aufklarung,  bringen. 

Bleibt  ein  Ort  auf  der  Polarseite  eines  vorüberziehenden  Depression,  so  sind 
die  Änderungen  von  Temperatur  und  Feuchtigkeit  ziemlich  die  entgegengesetzten,  da 
der  Wind  von  SE  über  E  nach  NE  und  N  geht  (auf  der  nördlichen  Halbkugel),  also 
Winde  aus  höheren  Breiten  herbei  gezogen  werden,  die  Abkühlung  bringen. 

9.  Wolkendecke  und  Niederschläge  im  Oebiete  einer  Barometer- 
depression. Das  Oebiet  einer  Barometerdepression  wird  in  der  Höhe  von  einer 
ausgedehnten  Wolkendecke  eingenommen,  die  namentlich  auf  der  Vorderseite  und  in 
jenem  Sektor  (SE  auf  der  N-Hemisphäre),  wo  die  äquatorialen  Winde  einströmen 
(und  aufsteigen),  weit  ausgebreitet  ist.  Im  Innern  der  Depression  und  an  der  Front 
fällt  Begen  oder  Schnee.  Die  Eegenarea  hängt  aber  in  hohen  Grade  von  der  Her- 
kunft der  Winde  ab.  In  Westeuropa  ist  die  Südseite  und  Westseite  regenreicher, 
im  östlichen  Nordamerika  die  Ostseite,  weil  die  Ostwinde  dort  vom  Lande,  hier  von 
der  See  kommen.  Auf  der  Nordseite  der  Alpen  sind  die  SE-  und  S- Winde,  die  über 
das  Gebirge  kommmen,  trocken,  die  Niederschläge  beginnen  erst  bei  W  und  dauern 
bei  NW  gesteigert  fort;  umgekehrt  verhält  es  sich  auf  der  Südseite  der  Alpen.  Im 
allgemeinen  bringen  überall,  auch  in  Depressionsgebieten,  die  im  Gebirge  aufsteigen- 
den Winde  Begen,  die  vom  Gebirge  herabkommenden  Aufklärung. 

Mit  dieser  Einschränkung  zeigt  die  Fig.  37  auf  S.  377  auch  die  allgemeinen 
Verhältnisse  der  Wolken-  und  Regenbildung  über  einer  Barometerdepression. 

Die  Aufeinanderfolge  Ton  Wind  und  Wolken  für  einen  Beobachter,  auf  dessen  Nordseite 
eine  Cyklone  vorübergeht,  ist  folgende :  Cirrostratus  und  Höfe  erscheinen  am  vorher  blauen  Himmel. 
Der  Wind  kommt  von  8£.  Alhnählioh  senken  sich  die  Wolken  und  werden  dichter,  ^sobald  sie 
in  Strato-Cumnlus  übergeben  giebt  es  Regen,  während  der  Wind  sich  stetig  nach  SW  gedreht  hat. 
Die  ganse  Zeit  über  war  das  Barometer  fallend,  dann  plötzlich,  gerade  wenn  dasselbe  seinen  niedrig- 
sten Stand  erreicht  hat,  kommt  ein  heftiger  Windstoss,  eine  Böe,  während  welcher  der  Wind 
plötalieh  3  bis  4  Punkte  nach  rechte  springt,  Tön  8W  bis  W  nach  NW.  Fast  sogleich  darauf, 
wenn  nicht  das  Zentrum  sehr  nahe  ist,    nehmen  die  Wolken  die  Form  des  Cumulo-Nimbus  an 
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und  dann  die  zerstreuter  Cumuli,  bis  der  Himmel  wieder  Tollkompien  blau  ist.  Die  Wittenings- 
änderung  erfolgt  unmittelbar  beim  Durchgang  durch  die  tiefste  Luftdmckfurche  (trongh)  sosiuagen 
für  alle  Beobachter. 

Abercrombj  nennt  dies  das  , Trogphänomen*  der  Cyklone.  unter  viTrog*  ist  die  Linie 
Terstanden,  welche  die  Punkte  niedrigsten  Luftdruckes  beim  Vorübergang  einer  Cyklone  yerbindet. 
Das  .Trogphänomen*  wird  durch  das  Fortschreiten  der  Cjklone  verursacht.  Bei  den  britischen 
Cjklonen  ist  dasselbe  auf  der  Südseite  stärker  ausgeprägt  als  auf  der  Nordseite. 

Eine  Cyklone  [hat  also  eine  doppelte  Symmetrie  —  bezüglich  eines  Punktes,  des  Zentrums 
und  bezüglich  einer  Linie.  Die  Regenarea,  der  Wolkenschirm,  die  allgemeioe  Windrotation  sind 
zum  Zentrum  symmetrisch;  die  Temperatur,  die  relative  Feuchtigkeit,  der  Charakter  der  Wolken 
und  eine  eigentümliche  Folge  von  Windstössen  oder  Böen  haben  nichts  zu  thun  mit  dem  Zentmm, 
sondern  nur  mit  der  Vorder-  oder  Rückseite  der  Cyklone,  der  „Troglinie*.  Je  grOsser  die  Ge- 
schwindigkeit des  Fortschreitens  der  Cyklone  ist,  desto  energischer  treten  die  Trogphänomene  anf.*) 

Das  Wetter  auf  der  linken  Seite  einer  Barometerdepression  ist  verschieden  von  dem  auf  der 
rechten  Seite,  wie  wir  es  in  Europa  zumeist  erfahren.  Der  Wind  dreht  sich  während  des  Vorüber- 
ganges  gegen  den  Uhrzeiger,  die  Wolkendecke  ist  eine  graue  Nimbusschicht.  Sehr  selten  bemerkt 
man  hier  den  plötzlichen  Wechsel  von  regnerischem  zu  klarem  Wetter,  wie  er  auf  der  rechten 
Seite  gewöhnlich  ist.  Indem  das  Zentrum  vorüberzieht,  gegen  die  Formen  der  Oberwolken  all* 
mählich  in  Bänke  von  dunklem  Stratus  über,  welche  oft  mehr  von  einer  Zunahme  als  einer  Ab- 
nahme der  Trübung  der  Atmosphäre  begleitet  sind.  Auf  der  Rückseite  fehlen  die  kühnen  Formen 
der  Cumuluswolken,  und  die  Böenwolkon,  die  Cirruswolken  sind  meist  beinahe  oder  völlig  ver- 
schwunden (Cl.  Ley). 

Aufeinanderfolge  der  charakteristischen  Wolkenformen  in  einer  Baro- 
meterdepression. Lange  vor  dem  Herannahen  des  eigentlichen  Depressionsgebietes  erscheinen 
in  der  Himmelsgegend,  in  welcher  dasselbe  sich  befindet,  Cirrus-  oder  Cirro-Stratuswolken ,  oft 
schon  bevor  noch  das  Barometer  zu  fallen  beginnt,  und  bevor  auch  sonst  noch  irgend  ein  An- 
zeichen die  Annäherung  eines  Barometerminimums  verrät.  Diese  Cirrus-  und  Cirro-Stratusschicht 
geht  der  Depression  auf  ihrer  Vorderseite  auf  Hunderte  von  Kilometern  voraus,  sie  ist  in  dieser 
Richtung  am  weitesten  verbreitet. 

Rückt  die  Cyklone  näher  heran,  so  verdichten  sich  die  cirrösen  Gebilde  zu  Cirro- 
Stratus  (Schleierwolke),  welcher  als  nahezu  zusammenhängende,  aber  immer  noch  zarte  weisse 
Schicht  das  Himmelsgewölbe  überzieht.  In  dieser  Wolke  zeigen  sich  am  häufigsten  die  grossen 
Ringe  um  Sonne  oder  Mond,  mit  22 — 46®  Halbmesser,  welche  der  Brechung  und  Reflexion  des 
Lichtes  durch  Eiskrystalle  ihre  Entstehung  verdanken. 

Noch  näher  dem  Zentrum  der  Cyklone  bilden  die  hohen,  aber  an  Mächtigkeit  zunelmien- 
den  Wolken  eine  ganz  zusammenhängende  gleichförmige  grauweisse  Schicht,  durch  welche  man  die 
Sonne  zuweilen  eben  noch  als  Lichtfieck  erkennt,  in  der  aber  keine  Ringe  mehr  auftreten.  Es 
ist  dies  der  Alto-Stratus.  Zuweilen  erscheinen  unter  demselben  schon  Fetzen  von  niedrigen  Wolken 
(Fracto-Nimbus),  welche  dann  den  nahe  bevorstehenden  Regen  andeuten. 

Darauf  folgt  dann  die  eigentliche  graue  Regenwolke,  Nimbus,  welche  dem  Auge  den  An- 
blick der  höheren  Wolken  entzieht.  Der  in  dieser  Weise  auftretende  Regen  ist  gewöhnlich  ziem- 
lich gleichförmig,  langsam  zu  grosser  Intensität  sich  steigernd,  wenn  der  mittlere  Teil  der  Depres- 
sion den  Ort  selbst  passiert. 

In  der  Regel  nimmt  der  Regen  ein  plötzliches  Ende  in  der  Aufklarungslinie  (der  Troglinie) 
bei  steigendem  Barometer.  Meist  ist  aber  dieses  plötzlich  eintretende  gute  Wetter  von  keiner  Dauer, 
es  folgt  die  Region  der  Böen,  kurze  kräftige  Regen-  oder  Graupelfälle  aus  Lagern  von  Strato- 
Cnmulus  oder  aus  Cumuli  selbst,  zwischen  denen  schon  dunkelblauer  Himmel  erscheint.  Das  sind 
die  Wolken  der  Rückseite  der  Barometerdepression.     (Nach  Sprung.) 

Vertikale  Luftzirkulation  in  einer  Cyklone,  angezeigt  durch  die  Wolken- 
formen.    Der  aufsteigenden  Luftbewegung  in   einer  Depression  geht  gewöhnlich  an  deren  Rande 


1)  Die  Troglinie  wird  gefunden,  indem  man  zu  den  Isobaren  der  Fortpflanzungsrichtung 
der  Cyklone  parallele  Tangenten  zieht.  Die  Verbindung  der  Berührungspunkte  liefert  die  ,iTrog- 
)inie*.  Kossatsch.  hat.  Beziehungen  gefunden  zwischen  der  Richtung  derselben  und  der  Fort- 
pflanzungsrichtung der  Cyklome.    Met.  Z.  1903,  S.  335. 
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eine  ftUende  Luft  bewegong  yorauB,  welche,  wie  Möller  am  Hont  Blano  beobachtet  hat^y 
auMerhalb  der  Depression  bis  Ubeir  5  km,  wahrscheinlich  bis  zur  Basis  der  Cirruswolken  hinauf- 
reicht. Durch  die  erwärmende  Wirkung  dieses  Föhnwindes  verdampfen  sunKchst  die  Wolken  in 
3 — 5  km  Höhe,  sp&ter  auch  die  Wolken  in  1 — 3  km,  ebenso  auch  der  Nebel.  Man  gewinnt  den 
Eindruck,  als  ob  die  Wolken  sich  senken  würden.  Alsdann  erscheinen  die  ersten  Cirruswolken, 
später  Cirro-Stratus  und  auch  die  ^Teppichwolke*,  so  dass  nun  auch  in  mittelhohen  Lagen  von 
5  km  aufwärts  die  Wolkenbüdnng  beginnt. 

B.  Die  VerhältnlBse  oberhalb  der  Erdoberfläche.  Änderung  der 
Windrichtung  mit  der  Höhe.  Die  Luftzirkulation  oberhalb  einer  Barometer- 
depression.  John  Allan  Broun  hat  schon  im  Jahre  1849  bei  der  Bearbeitung  Beiner 
meteorologischen  Beobachtungen  zu  MaJkerstoun  in  Schottland  eine  wichtige  gegen? 
seitige  Beziehung  zwischen  der  Richtung  der  unteren  und  der  oberen  Luftströmungen 
aufgefunden.  Er  konnte  den  bemerken  werten  Satz  aufstellen:  Stellt  sich  einBe- 
obachter mit  dem  Gesicht  gegen  den  Wind,  so  kommen  die  Wolken 
aus  einer  Himmelsgegend  zur  Rechten  des  Windes  und  der  Winkel 
wird  um  so  grösser,  je  höher  die  Wolken  sind.  (Auf  der  südlichen  Hemi- 
sphäre sind  die  Wolken  nach  links  gegen  den  ünterwind  abgelenkt,  wie  sich  später 
namentlich  aus  den  Beobachtungen  Abercrombys  ergeben  hat.) 

Als  mittlere  Richtungen  berechnete  Broun  für  Makerstoun: 


Niveau 

Erde 
(Wind) 

Unt.Wolken 

Cumuli 
inbegriffen 

Cirro- 
Stratus 

Cirrus 

Differenz 

Richtung 

W  21«  S 

W  7«  S 

W  2®  N 

W  90  N 

30®  n.  rechts 

Später  hat  Broun  aus  den  Beobachtungen  zu  Greenwich,  Makerstoun  und 
Dublin  in  den  Jahren  1843 — 1846  den  Verlauf  der  Isobaren  in  den  einzelnen 
Monaten  berechnet  und  deren  Richtung  mit  der  mittleren  Windrichtung  verglichen. 
Er  fand  als  mittlere  Richtung  der  Isobaren  W  1  ^  S,  als  mittlere  Windrichtung  W 
2HS.  Die  mittlere  Windrichtung  lässt  demnach  die  Isobaren  zur 
Rechten  liegen  und  ist  um  einen  Winkel  von  20 ^  nach  einwärts  gegen  die  Rich- 
tung des  niedrigeren  Druckes  hin  gerichtet. 

Bestimmt  man  aus  der  Abweichung  des  Zuges  des  höheren  Wolken  gegen  die 
untere  Windrichtung  die  mittlere  Richtung  der  bewegten  Luftmassen  (siehe  oben),  so 
erhält  man  für  dieselbe  nahezu  W  1  ^  S,  also  übereinstimmend  mit  der  Richtung  der 
Isobaren.    Daraus  ergiebt  sich  der  Satz  (Met.  Z.  1878  S.  232): 

„Die  mittlere  Richtung  der  Isobaren  und  jene  der  bewegten  Luft- 
massen sind  nahezu  dieselben.*' 

Der  Übergang  von  der  Windrichtung  an  der  Erdoberfläche  zur  Richtung  der 
•  höheren  und  höchsten  Wolken  ist  ein  allmählicher;  die  Windrichtungen  folgen  mit 
der  Höhe  sozusagen  schraubenförmig  auf  einander,  wie  folgende  Differenzen  der 
Richtungen  dies  am  besten  zeigen.  1.  Zug  der  Cumuluswolken  weniger  Wind- 
richtung 14V2"  dann  weiter: 

Oirrostratus-Wind  23"  Cirrus- Wind  30» 

Cirrostratus-Cumulus  9^,  Cirrus-Cirrostratus  7ö. 


1)  Met.  Z.     XXVIII.     1893.    S.  290.  —  Stiring  nach  Eiffclturmbeobachtungen.     Met.  Z. 
XXVn.     1892.     S.  471.     Ebenso  de  Quervain.     Met.  Z.     1904.    S.  320. 
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Abercromby  hat  dnrch  zahlreiche  Beobachtnngen  in  den  Tropen  beider 
Hemisphären  diese  Sätze  bestätigt.  Anf  der  südlichen  Halbkugel  kommen  die  Wolken 
znr  linken  des  ünterwindes;  wie  das  auch  schon  die  Wolkenbeobachtnngen  Ton 
O.  Nenmayer  zu  Melbourne  (1858 — 1863)  ergeben  haben. 

Die  Drachenbeobachtangen  am  äronantischen  Observatorium  bei  Berlin  (770  an  der  Zahl) 
ergaben  folgende  Resoltate  über  die  Bechtsdrehnng  des  Windes  mit  der  Höhe  in  den  unteren 
Schichten  (nach  Berson): 

Höhe  über  dem  Boden  200      500       1000       2000      3000  m 

Rechtsdrehung  des  Windes       7»       17 »        23»         29»        32» 

Die  obigen  Eelationen  zwischen  den  Richtungen  der  Isobaren  und  der  Richtung 
des  Wolkenzuges  beziehen  sich  auf  mittlere  Verhältnisse,  also  auf  mehr  oder  weniger 
geradlinig  verlaufende  Isobaren.  Für  krummlinige  Isobaren  oder  geschlossene  Systeme 
von  Isobaren  (Barometerminima  und  -Maxima)  haben  zuerst  Gl.  Ley  und  Hilde- 
brandsson  die  Richtungen  des  Wolkenzuges  und  damit  die  Richtungen  der  höheren 
Luftströmungen  festgestellt. 

Die  wichtigsten  Ergebnisse  der  Untersuchung  von  Cl.  Ley  sind  in  der  nach- 
folgenden Tabelle  enthalten. 

Windrichtungen  an  der  Erdoberfläche  und  in  der  Cirrusregion  um  eine  Barometer- 
depression, ausgedrückt  durch  den  Ablenkungswinkel  des  Windes  von  der  Richtung 

des  Gradienten. 


Sektor  der  Depression 

N 

NE 

£ 

SE 

S 

1  SW 

1  w 

NW 

Zahl  der  Beobachtungen  (Prozent) 

5 

13 

14 

20 

21 

16 

7 

4 

Ablenkungswinkel  an  der  Erdoberfläche 
,                im  Cirrusniveau 

63 
83 

53 
146 

53 
143 

54 
124 

65 
96 

75 
76 

78 

80 
102 

Differenz 

20 

93 

90 

70 

33 

1 

15 

22 

Die  erste  Kolumne  enthält  die  Zahl  der  Beobachtnngen  in  den  verschiedenen  Sectoren  in 
Prozenten  der  Gesamtzahl  (2194)  ausgedruckt,  die  zweite  den  Ablenkung8?rinkel  des  Windes  von 

der  Richtung  des  Gradienten,  die  dritte  denselben  in  dem 
Niveau  der  Cirruswolken ,  also  rund  oberhalb  7  km  von  der 
Erdoberfläche.  Wenn  der  Ablenkungswinkel  grösser  ist  als 
90  Grad,  fliesst  die  Luft  von  der  Gegend  niedrigen  Druckes 
an  der  Erdoberfläche  nach  aussen  ab,  ein  Winkel  von  180  Grad 
würde  eine  Richtung  direkt  gegen  die  des  unteren  Gradienten 
bedeuten. 

Auf  der  West-,  Nordwest-  und  Nordseite  einer  Depression, 
also  auf  deren  Rückseite,  sind  (in  England)  die  Cirmswolken 
selten  zu  sehen.  Sie  treten  am  häufigsten  auf  an  der  Vorder- 
seite derselben.  Der  Mangel  an  Girren  auf  der  Rückseite  einer 
Depression  kann  weder  in  der  Seltenheit  dieser  Situation  in 
England,  noch  auch  in  den  Bewölkungsverhältnissen  (tieferen 
Wolken)  liegen,  sagt  Lej.  Er  ist  geneigt,  dieselbe  auf  eine 
nach  abwärts  gerichtete  Komponente  der  Windbewegung  in 
diesem  Teile  der  Cyklonen  zurückzuführen  (wobei  die  Konden- 
sationsprodukte sich  wieder  auflösen). 

In  der  ganzen  Umgebung  einer  Barometerdepression  sind  die  oberen  Wind- 
richtungen in  der  Cirrusregion  (durch  den  Zug  der  Cirruswolken  angezeigt) 
stärker  von  der  Richtung  des  Gradienten  abgelenkt  als  die  Winde  an  der  Erd- 
oberfläche. 


Ablenkungswinkel  der  Wind- 
richtung vom  Gradienten  in  der 
Umgebung  eines  Barometer- 
minimums nach  Cl.  Ley. 
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Die  Ablenkung  überschreitet  in  der  Cirmsregion  fast  in  allen  Sektoren  den  Winkel 
von  900,  der  Wind  ist  also  nach  auswärts  gerichtet,  am  meisten  ist  das  der  Fall  auf 
der  NE-,  E-  und  SE-Seite.  Die  Luft  entfernt  sich  in  der  Höhe  der  Cirruswolken,  also 
in  der  Höhe  von  mehr  als  7 — 8  km,  von  dem  Zentrum  niedrigsten  Druckes  an  der 
Erdoberfläche.  Am  stärksten  findet  dieses  Ausfliessen  der  Luft  in  der 
Höhe  auf  der  Vorderseite  der  Depression  statt.  Hier  ist  die  nach  aus- 
wärts gerichtete  Komponente  der  Bewegung  am  grössten,  wie  die  Grösse  der  Ab- 
lenkungswinkel zeigt. 

Auf  der  Rückseite  einer  Depression  stimmen  die  unteren  und  oberen  Windrichtungen  am 
meisten  überein,  auf  der  Vorderseite  herrscht  unten  ein  stärkeres  Einströmen  der  Luft  gegen  das 
Zentrum,  oben  dagegen  fliesst  die  Luft  vom  Zentrum  ab.  Die  Luftbewegnngen  gleicher  Richtung 
um  eine  Barometerdepression  haben  auf  der  Rückseite  die  grösste  vertikale  Mächtigkeit,  auf  der 
Vorderseite  die  kleinste.  Ley  schätzt  die  mittlere  Höhe  der  südöstlichen  Winde  als  nicht  halb 
80  gross  als  die  der  nordwestlichen  auf  der  Rückseite,  selbst  wenn  man  annimmt,  dass  letztere  über 
die  Cirrusregion  nicht  hinaufreichen. 

Das  Charakteristische  für  grosse  Depressionen,  sagen  Assmann  und  Berson,  ist  die  Kon- 
stanz des  W- Windes  bis  zu  grossen  Seehöhen,  abgesehen  von  der  anfänglichen  raschen  Drehung  unten. 
Damit  ist  meist  eine  starke  Zunahme  der  Windgeschwindigkeit  verbunden  (am  21.  Dezember  1900 
von  7 — 900  m  9 — 13  m,  in  2300  m  14.5  m,  in  6400  m  20  m  und  zu  oberst  wohl  25  m).  Dabei  hat 
die  gesamte  Luftmasse  einen  hohen  Feuchtigkeitsgehalt  im  Gegensatz  zu  den  Anticjlonen. 

Lokale  Depressionen,  wenn  auch  sehr  tiefe,  beeinflussen  die  Cirrusbewegung 
nichts  grosse  Depressionen,  auch  wenn  sie  sehr  leicht  sind,  haben  dagegen  zu  allen 
Jahreszeiten  einen  Einfluss  auf  die  oberen  Strömungen.  Ley  fand  femer  keine 
Beziehung  zwischen  einer  Vertiefung  eines  Barometerminimums  oder  einer  Verflachung 
und  Ausfüllung  desselben  mit  der  Intensität  und  Richtung  der  oberen  Strömungen 
(der  Bewegung  der  Cirruswolken). 

Den  Satz,  dass  die  Luft  in  der  Cirrusregion  von  der  Gegend  niedrigeren 
Druckes  an  der  Erdoberfläche  sich  entfernt,  hat  zuerst  Hildebrandsson  gefunden 
(Essai  sur  les  courants  sup^rieurs  de  TAtmosphere.    1S75). 

Eine  weitere  Vertiefung  unserer  Kenntnisse  über  die  Luftströmungen  oberhalb 
einer  Barometerdepression  (und  eines  Barometermaximums)  und  damit  über  die  Natur 
dieser  Gebilde  überhaupt  verdanken  wir  gleichfalls  H.  H.  Hildebrandsson  in  üp- 
sala  und  den  Wolkenbeobachtungen  am  Observatorium  Blue  Hill  des  Hm.  Rotch 
bei  Boston,  welche  Helm  Clayton  so  eingehend  bearbeitet  und  diskutiert  hat. 
Akerblom  hat  dann  noch  die  Beobachtungen  der  Cirmswolken  in  Mitteleuropa  er- 
gänzend in  gleicher  Richtung  verwertet.  0 

Die  Ergebnisse  der  Cirrusbeobachtungen  in  Schweden  werden  am  besten  in  der 
Form  der  nebenstehenden  Diagramme  hier  mitgeteilt. 

Der  Zug  der  unteren  Wolken  steht  nahezu  senkrecht  auf  der  Richtung  des 
Gradienten  und  verläuft  also  parallel  mit  der  Tangente  an  die  Richtung  der  Iso- 
baren. An  der  Vorderseite  (Ostseite  der  Depression)  ist  die  Windrichtung  in  diesem 
Niveau  sogar  schon  etwas  nach  auswärts  gerichtet. 


1)  Hildebrandsson,  Sur  la  distribution  etc.  Upsala  1883.  Helm  Clajton,  The 
moTements  of  the  air  at  all  Heights  in  Gyclones  and  Anti-Cyclones  as  shown  hy  Cloud  and  Wind 
Records  at  Blue  Hill.  Americ.  Met.  Joum.  August  1893.  —  Discussion  of  cloud  obsenr.  Annais 
Harrard  College.  XXX.  P.  IV.  Cambridge  1896.  —  Akerblom,  wie  oben.  Stockholm  1895. 
—  Hiersu  kommt  Jetit  noch  Bigelows  grosse  Arbeit  in  dem  Report  of  the  Weather  Bureau 
1898/99.    Vol.  n.    Diskussion  der  Wolkenbeobachtungen  1896/97. 
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Dies  ist  aber  im  CimiBnivean  geradezu  die  Regel,  nur  in  der  nftheren  üm- 
gebnng  des  Zentrums  der  Barometerdepression  und  auch  auf  der  Rückseite  findet  noch 
ein  Einströmen  statt 

Die  Figuren  demonstrieren  femer  den  schon  erwfihnten  Satz,  dass  anf  der  Rflck- 
Seite  der  Depression  in  allen  Niveaus  die  grösste  Übereinstimmung  in  der  Richtung 

der  Luftströmungen  besteht,  auf  der  Vorder- 
seite aber  die  oberen  Luftströmungen  die  unteren 
so  ziemlich  im  rechten  Winkel  kreuzen.  >) 

Die  von  Clement  Ley  und  Hilde- 
brandsson  aus  den  Wolkenbeobachtungen  ab- 
geleiteten wichtigen  Sätze  über  die  Zirkulation 
der  Luft  in  den  Barometerdepressionen  haben 
eine  sehr  wertvolle  Bestätigung  gefunden 
durch  die  Flugbahnen  der  Ballons  sondes  von 
Teisserenc  de  Bort  Der  Zug  der  oberen 
Wolken  lässt  sich  ja  in  vielen  Fällen  nicht 
beobachten,  da  treten  die  Flugbahnen  der 
Ballons  ein. 

1.  Die  BaUons,  welche  anf  der  88E-  nnd  E-Seite 
unweit  yom  2^trum  einer  Depression  anfgeetiegen 
sind  und  einige  Zeit  sich  in  6 — 7  km  Höhe  gehalten 

Fig.  41. 


Windrichtungen. 


Cirrus-Wolken. 


Untere  Wolken. 


haben,  fallen  in  höheren  Breiten  nieder  an  Punkten,  wo  niedrigerer  Luftdruck  herrscht,  und  be- 
zeugen 80  die  Convergenz  der  Luftströmungen  gegen  das  Zentrum  der  Depression.  —  Dle|Ballons, 
welche  11 — 14  km  Höhe  erreichen  und  einige  Zeit  daselbst  yerweilen,  fallen  in  Front  der  Depression 
und  bezeugen  damit  das  Ausströmen  der  Luft  ans  der  Depression  in  diesen  hohen  Regionen. 


1)  Die  Cirrusbeobachtungen  am  Observatorium  Ucde  (bei  Brüssel)  stimmen  mit  den  oben 
angeführten  Elrgebnissen  überein,  so  wie  mit  den  Cirrus-Studien  von  H.  Klein  in  Cöln  (Met.  Z. 
1901  8.  161).  Auf  der  NE-  und  £-Seite  weicht  die  Cirrusbewegung  am  meisten  von  der  Wind- 
richtung ab,  auf  der  Rückseite  (Westseite)  und  Südseite  ist  dagegen  die  Übereinstimmung  ziemlich 
gross.  Auf  der  Ostseite  (Vorderseite)  zeigt  die  Cirrusbewegung  eine  ausfliessende  Luftbewegung  an 
(Wind  8E,  Cirrus  SW).  Sekundär-Depressionen  haben  keinen  Einfluss  auf  die  Richtung  der  Girren 
(E.  Vanderlinden  in  Annuaire  Mdt.  1903  S.  155  etc.). 
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Am  Rande  der  Depressionen  namentlich  ist  die  Divergenz  der  Luftströmungen  in  den  hohen 
Regionen  sehr  markiert,  und  die  Ballons,  die  grosse  Höhen  erreichen,  fallen  an  Punkten,  wo  das 
Barometer  yiel  höher  steht  als  am  Aufstiegsorte. 

2.  Gans  besonders  lehrreich  sind  die  Flugbahnen  der  Ballons  auf  der  W-  und  NW-Seite 
der  Depressionen.  Dieselben  fallen  nicht  im  Westen  oder  Südwesten,  sondern  im  Norden  oder 
NWesten  und  beweisen  dadurch,  dass  die  Rotationsbewegung  sich  hier  nicht  in  grosse  Höhen 
erstreckt;  die  Depression  ist  auf  der  Nordseite  nicht  von  geschlossenen  Isobaren  umgeben,  in  Über- 
stimmung mit  den  Resultaten  der  Rechnung  (s.  8.  409  Fig.  55).  Der  obere  Wind  kommt  hier 
Ton  S  oder  SW.')  Z.  B.  ein  am  27.  April  1901  zu  Trappes  auf  der  NW-Seite  einer  Depression 
(Zentrum  über  Mittelfrankreich)  aufgestiegener  Ballon  flog  zuerst  mit  dem  Unterwind  nach  SW, 
in  5  km  Höhe  wurde  er  stationär  und  flog  dann  zurück  gegen  NNE,  so  dass  er  in  Belgien 
niederfiel  (Teisserenc  de  Bort). 

Über  dem  Zentrum  einer  Depression  ziehen  die  Cirren* zumeist  aus  W  bis 
NW,  die  mittlere  Richtung  ist  W  27  o  N. 

Hildebrandsson  hat  auch  die  Richtung  des  Zuges  der  Cirruswolken  zwischen  zwei 
Depressionen  bestimmt.  Im  Winter  ist  die  mittlere  Richtung  W  42^  N,  die  entsprechende 
mittlere  Windrichtung  W  10^  S,  also  schon  von  der  neu  heranrückenden  Depression  affiziert.  Im 
Sommer  ist  die  Richtung  der  Girren  W  13^  N,  der  Unterwind  W  23<>  S,  unterliegt  also  gleichfalls 
schon  dem  Impuls  der  nachfolgenden  Depression.  Dies  bestätigt  den  Satz,  dass  ein  neues  Baro- 
meterminimum die  Windfahne  früher  beeinflusst  als  die  oberen  Luftströmungen,  den 
auch  Teisserenc  de  Hort  bei  den  Drachen-  und  Ballonaufstiegen  auf  Jütland  konstatieren  konnte. 

Untersuchungen,  wie  sie  Hildebrandsson  in  Schweden  in  ca.  60^  nördl.  Br. 
durchgeführt  hat,  sind  auch  im  Osten  der  Vereinigten  Staaten  am  Observatorium 
Blue  Hill  (43«  nördl.  Br.)  von  Helm  Clayton  in  den  Jahren  1887—1889  in  ähn- 
licher Weise  unternommen  worden.  Die  folgenden  beiden  Figuren  bringen  das  wich- 
tigste Ergebnis,  die  Zirkulation  der  Luft  um  ein  Barometerminimum  an  der  Erd- 
oberfläche und  die  gleichzeitigen  Luftströmungen  im  Niveau  der  Cirruswolken,  zur 
Anschauung. 

Fig.  42  zeigt  das  stärkere  Einströmen  der  Luft  an  der  Erdoberfläche  auf  der  Rückseite  der 
Depression,  wie  es  auch  schon  Loomis  konstatiert  hat. 

Fig.  43  aber  zeigt  nur  eine  geringe  Beeinflussung  der  Luftströmungen  im  Cirrusniveau  durch 
die  Barometerdepression  an  der  Erdoberfläche.     Statt  der  sonst  direkt  östlichen  Drift  der  Luft  in 


Fig.  42. 


Fig.  43. 
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Windrichtungen.     Cyklone,  Nordamerika.  Cirmswolkenzug. 

Nach  Helm  Clayton. 


Cyklone,  Nordamerika. 


diesem  Niveau  zeigen  sich  in  derselben  wellige  Einbuchtungen,  das  ist  alles,  eine  cyklonale  Be- 
wegung ist  da  nicht  mehr  zu  beobachten,  wie  sie  in  England  und  Schweden  über  den  grossen  De- 
pressionen auch  noch   im  Cirrusniveau   zu  finden  ist.    In  der  Cumulusregion  ist  die  cyklonische 


1)  Siehe  Fig.  43  nach  H.  Clayton. 
einem  tieferen  Niveau  der  Cyklone. 
Hsnn,  Meteorologie. 


Die  Fig.  41  nach  Hildebrandsson  entspricht  noch 
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(und  antioyklonisohe)  Zirkulation  noch  sehr  deutlioh  sichtbar,  aber  die  allgemeine  nach  Ost  ge- 
richtete Drift  ist  viel  strenger  als  an  der  Oberfläche  und  hat  zum  Teil  die  cjklonische  Zirkulation 
auf  der  Ostseite  schon  unterdrückt.  Oberhalb  der  Cumulusregion.,  d.  i.  etwa  oberhalb  1600  m 
(engl.  Meile),  sind  die  cjklonale  (und  anticyklonale)  Zirkulation  schon  fast  ganz  untergegangen  in 
der  heftigen  Westwindströmung  dieser  Schichten. 

Zu  dem  gleichen  Resultat  ist  kürzlich  auch  Teisserenc  de  Bort  gelangt.  Die  Luft- 
strömungen im  Niveau  von  9  km  oberhalb  eines  Barometerminimums  unterliegen  nur  noch  leichteu 
Störungen. 

Auch  die  amerikanischen  Wolkenbobachtungen  1896/97  zeigen  nach  B  ige  low,  da»  im 
Niveau  der  Cirrusregion  über  den  Barometerminimis ,  wie  über  den  -Mazimis,  nur  wellige  Aus- 
biegungen der  oberen  konstanten  starken  Westströmung  zu  bemerken  sind.  Dieselben  verstärken 
sich  in  den  tieferen  Schichten,  bis  im  Strato-Gumulusniveau  die  drehende  Bewegung  schon  deutlich 
hervortritt  und  im  Cumulusniveau  wie  an  der  Erdoberfläche  dominiert.  Die  mittlere  Wind- 
geschwindigkeit vermindert  sich  von  40  m  pro  Sekunde  im  Cirrusniveau  bis  zu  5 — 6  m  an  der  Erd- 
oberfläche. 

Die  kleinsten  Windgeschwindigkeiten  sind  an  der  Erdoberfläche  auf  der  Ostseite  des 
Zentrums  der  Depression  anzutreffen,  im  Cumulusniveau  auf  deren  N£-Seite,  in  dem  Cirro-Cumalus- 
und  Alto-Cumulusniveau  im  Norden  vom  Zentrum,  und  endlich  im  Cirrusniveau  auf  der  NW-Seite 
desselben.  Diese  systematische  Verschiebung  der  stärksten  Abschwächung  der  Winde  ist  wohl  so 
zu  erklären,  dass  sie  dort  eintritt,  wo  die  normale  cyklonische  Luftbewegung  der  allgemeinen 
Strömung  in  dieser  Höhe  gerade  entgegengerichtet  ist. 

Es  ergiebt  sich  auch,  dass  die  Regel,  dass  der  obere  Wind  zur  Rechten  vom  unteren  ab- 
weicht, für  die  Winde,  welche  eine  nördliche  Komponente  haben,  hier  nicht  mehr  gilt,  da  in 
diesem  Falle  die  Winde  sich  nach  links  drehen,  wenn  man  in  höhere  Niveaus  aufsteigt.') 

Wenn  man  die  Geschwindigkeiten  in  den  verschiedenen  Höhen  mit  der  relativen 
Dichte  der  Luft  in  den  verschiedenen  Niveaus  (ca.  0.85  Cumulus-,  0.67  Alto-Camolns-, 
0.47  Cirro-Cumulus  und  0.38  Cirrusniveau)  multipliziert,  so  erhält  man  von  oben 
bis  unten  nahezu  konstante  Zahlen.  Das  heisst^  in  allen  Niveaus  fliesst  dieselbe 
Masse  Luft  durch  jeden  vertikalen  Querschnitt.  (S.  darüber  auch  Egnell  in  Met. 
Z.  1903.     S.  135.) 

Die  beobachteten  Windrichtungen  sind  die  Resultierenden  aus  der  aUgemeinen 
Bewegung  der  Atmosphäre  und  den  Störungen,  welche  die  Cyklonen  und  die  Anti- 
cjklonen  in  diese  hineintragen.  Man  kann  versuchen,  die  letzteren  d.  i.  die  cyklo- 
nischen  (und  anticyklonischen)  Komponenten  der  Bewegung  zu  berechnen.  Das  Mittel 
aus  allen  Beobachtungen  der  Eichtung  und  Greschwindigkeit  in  allen  Teilen  der 
Cyklonen  und  Anticyklonen  wird  ziemlich  genau  die  allgemeine  atmosphärische  Drift 
in  jedem  Wolkenniveau  zum  Ausdruck  bringen.  Dann  kann  man  nach  der  Lambert- 
sehen  Formel  auch  die  mittlere  Eichtung  und  Geschwindigkeit  der  Luft  in  jedem 
Niveau  der  Cyklone  und  Anticyklone  bestimmen  und  die  cyklonischen  und  anticyk- 
lonischen Komponenten  nach  dem  Kräfteparallelogramm  berechnen. 

Die  mittlere  Luftbewegung  ist  in  dem  mittleren  Niveau  südlicher  als  unten  und 
oben.  Dies  zeigt  sich  in  allen  Teilen  einer  Cyklone  und  Anticyklone.  Die  Grösse 
der  cyklonischen  Komponente  wächst  von  unten  nach  oben,  die  Luft  zirkuliert  also 
in  der  Höhe  rascher  als  unten.  2) 


1)  Die  Regel,  dass  die  oberen  Wolken  von  rechts  kommen,  gilt  in  den  Vereinigten  Staaten 
nur  im  südöstlichen  Quadranten  einer  Depression  und  auch  da  nicht  immer.  Die  einaige  allge- 
meine Thatsache  ist,  dass,  wie  immer  die  Zirkulation  am  Boden  beschaffen  sein  mag,  sie  in 
einiger  Höhe  sich  ostwärts  su  drehen  strebt,  also  mehr  und  mehr  in  die  östliche  Drift  übergeht 
(Bigelow). 

2)  Man   sehe   auch:   Blue   Hill.     Cloud   Heights   and   Velocities.    Annais   Harvard   Obs. 
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Mittlere  Richtnng  and  Geschwindigkeit  der  StrOmnngen. 

Niveau 

Wind 

Cumulus 

Alto- 
Cumulus 

arro- 
Cumulus 

Cirrus 

Höhe  rund  in  Kilometer 

0 

1.6 

5—6 

7  Vi 

8—9 

Allgemeine  West-Drift 
Geschwindigkeit 

W  8«  N 

7 

W  90  8 

11 

W  40  8 
16 

W 

33 

W  70  N 
39  m  pro  8ek. 

Cyklonen-Wtnd 
Mittlere  Geschwindigkeit 
Cyklonische  Komponente 
Dieselbe  X  Dichte 

W  340  N 

1 
7 
7 

W  12«  N 
5 
10 
8 

W  8»  8 
16 
8 
6 

w  908 

31 
15 
7 

W  3«  8 
34  m  pro  8ek. 
15.    ,      , 
6.    .      . 

Das  bemerkenswerteste  Besnltat  der  Berechnung  der  cyklonischen  Komponenten 
in  der  Cirrnsregion  über  einer  Cyklone  ist,  dass  in  den  Cyklonen  im  allgemeinen  der 
Sinn  der  Rotation  oben  und  nnten  derselbe  ist^  also  auch  oben,  wo  die  Luft  ausströmt^ 
cyklonisch  bleibt  Dasselbe  hat  sich  auch  aus  den  Cirrusbeobachtungen  nach  Gl.  Ley 
und  Hildebrandsson  ergeben.  Würde  das  Aui^essen  der  Luft  aus  der  Cyklone 
im  Niveau  der  Cirrnsregion  infolge  einer  Umkehrung  der  Richtung  des  Druckgefälles 
oder  des  Gradienten  erfolgen,  wie  man  früher  angenommen  hat,  so  würde  infolge  der 
Ablenkung  durch  die  Erdrotation  die  ausfliessende  Luft  eine  anticyklonale  Bewegung 
annehmen  müssen.  Da  dies  nicht  der  Fall  ist^  so  muss  die  ausströmende  Bewegung 
gegen  den  (scheinbaren)  Gradienten  erfolgen. 

Über  den  Anticyklonen  an  der  Erdoberfläche  aber  yerhälf  es  sich  umgekehrt.  Es  ergiebt 
sich  ein  cyklonales  Einströmen  in  der  Höhe,  somit  eine  Umkehrung  des  Gradienten.  Dies  zeigt 
einen  wesentlichen  Unterschied  zwischen  Cyklonen  und  Anticyklonen,  auf  welchen  schon  hier  hin- 
gewiesen werden  soll. 

Die  Beobachtungen  auf  Bergen  bestätigen  die  Resultate  der  Wolkenbeobachtungen  und 
zeigen,  dass  in  der  That  oberhalb  1600  m  an  der  Vorderseite  der  Barometerdepression  vielfach 
schon  ein  Ausströmen  der  Luft  stattfindet.  Die  Ablenkungswinkel  betragen  für  die  8chnee- 
koppe  auf  der  NE-  und  E-8eite  99«,  für  die  8E-  und  S-8eite  78«,  SW-  und  W-8eite  59«,  NW- 
und  N-Seite  58«.  Auf  der  Rückseite  strömt  die  Luft  am  stärksten  ein,  auf  der  Vorderseite,  diametral 
gegenüber,  fliesst  sie  aus. 

Loomis  hat  die  mittlere  Richtung  und  Geschwindigkeit  des  Windes  auf  dem 
Mt.  Washington  berechnet,  wenn  derselbe  sich  in  verschiedenen  Quadranten  einer 
Area  niedrigen  Luftdruckes  befand.     Es  ergab  sich: 

Mt.  Washington,  1914  m.     MitÜere  Windrichtung  und  -Stärke. 


Quadrant  der  Depression 

W 

8 

E 

N 

MitUere  Windrichtung 
Ablenkungswinkel 
Windstärke  (m  pro  Sekunde) 

N55« 
55« 
22 

N77«  W 

103« 

20 

S54«W 

144« 

16 

N21«E 
21« 
14 

Vol.  XXX.  P.  III.  pag.  235.  Cambridge  1892.  Der  Unterschied  zwischen  der  Richtung  der  Cirren 
und  jener  des  Windes  an  der  Erdoberfläche  besteht  in  der  stärkeren  Präpondarenz  der  nördlichen 
und  nordwestlichen  Strömungen  an  der  Erdoberfläche  im  Winter,  während  bei  den  Cirren  dies 
im  Sommer  der  Fall  ist.  Das  Verhältnis  ist  also  das  umgekehrte  von  dem,  welches  Hildebrandsson 
für  Europa  gefunden  hat.  Die  Bewegungen  der  Cirmswolken  werden  durch  die  jahreszeit- 
lichen Änderungen  der  Temperaturverteilung  bestimmt.  Nach  Bigelow  ergeben  die  Wolkenbe- 
obachtuagen  1896/97,  dass  die  grösste  Geschwindigkeit  der  Luftzirkulation  im  Cumulo-Stratus- 
niveau  in  2 — 3  km  über  dem  Boden  sich  findet  und  von  da  nach  oben  wie  nach  unten 
abnimmt. 
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Hier  findet  auch  im  Sttdqnadranten  ein  Aasströmen  der  Luft  statte  am  stärksten 
wie  stets  im  östlichen  Quadranten. 

Wenn  wir,  sagt  Loomis,  die  mittlere  Windrichtung  auf  dem  Mt  Washington  nach  den 
Beobachtungen  zu  N  76®  W  annehmen  und  die  Winde,  welche  um  das  Zentrum  einer  Barometer- 
depression zirkulieren,  als  störende  Kräfte  betrachten,  welche  mit  der  normalen  Windrichttm^  inter- 
ferieren, so  stimmt  das  Ergebnis  einer  passenden  Konstruktion  (nach  dem  Kräfteparallelogramm) 
damit  befriedigend  tiberein,  und  es  jergiebt  sich,  dass  in  dieser  Höhe  die  Geschwindigkeit  der 
Winde,  welche  um  das  Zentrum  der  Depression  zu  zirkulieren  streben,  ungefähr  gleich  ist  der  Ge- 
schwindigkeit der  normalen  Luftströmung  in  dieser  Höhe. 

Die  Windbeobachtungen  auf  dem  Sonnblickgipfel  in  3106  m  dürften  dieses  Ausströmen  der 
Luft  aus  einem  Barometerminimum  noch  stärker  zeigen,  doch  fehlt  noch  eine  Untersuchung 
darüber.  Wenn  ein  Barometerminimum  im  Norden  des  Sonnblick  sich  befindet,  dieser  also  im 
südlichen  Quadranten  einer  Depression  liegt,  herrscht  oben  häufig  Nordwind. 

Akerblom  hat  die  Cirrusbeobachtungen  in  Mitteleuropa  bearbeitet  in  ihrer  Beziehung  zu 
den  Barometerminimis  und  -Maximis.  Das  Besultat  war,  dass  die  oberen  Strömungen  im  Cirms- 
niveau  hier  viel  weniger  beinflusst  werden  von  der  Luftdruckverteilung  an  der  Erdoberfläche  wie 
in  England  und  in  Schweden.  Es  zeigt  sich  nur  ein  geringer  Einfluss  der  unteren  Depression  auf 
diese  oberen  Strömungen.  Also  dasselbe,  was  Helm  Clayton  am  Blue  Hill-Observatorium  zu 
Boston  und  Bigelow  für  die  Vereinigten  Staaten  überhaupt  noch  auffallender  konstatiert  haben. 
Auch  die  Cirrusbeobachtungen  zu  Zikawei  in  China  ergeben  das  gleiche.  Es  scheint  also,  da«8  die 
vertikale  Mächtigkeit  der  cyklonalen  Luftbewegung  in  höheren  Breiten  oder  in  der  Nähe  des 
grossen  beständigen  Luftwirbels  über  dem  Nordatlantischen  Ozean  grösser  ist,  als  in  niedrigen 
Breiten,  in  letzteren  erreicht  sie  die  Cirrusregion  kaum.  Es  kommt  dabei  wohl  auch  in  Betracht^ 
dass  die  Höhe  der  Cirruswolken  am  Blue  Hill  -  Observatorium  etwas  grösser  gefunden  worden 
ist  als  in  Upsala. 

Wahre  Luftbewegungen  in  rasch  fortschreitenden  Barometer- 
depressionen. Die  im  vorhergehenden  beschriebenen  Windbahnen  in  den  Baro- 
meterminimis beziehen  sich  auf  das  Zentrum  der  Barometerdepression,  sie  sind  also 
strenge  genommen  nur  für  stationäre  Barometerminima  giltig,  sonst  nur  richtig  in  Be- 
zug auf  das  Zentrum  der  Störuug.  Bewegt  sich  aber  dieses  rasch  fort,  so  be- 
schreiben die  Lnftteilchen  Bahnen,  welche  von  dem  gewöhnlichen  Bilde  eines  spiral- 
förmigen Einströmens  verschieden  sind. 

Das  Sturmzentrum  oder  Barometerminimum  schreitet  zuweilen  mit  einer  Ge- 
schwindigkeit von  20  m  und  mehr  pro  sec.  fort,  also  mit  der  Geschwindigkeit  der 
stürmischen  Winde  selbst.  Dabei  erfolgt  nun  eigentümlicherweise  die  gesamte  Be- 
wegung der  Luft  im  Wirbel  derart,  als  ob  derselbe  keine  fortschreitende  Bewegung 
hätte.  Es  tritt  kein  entsprechender  Wind  in  der  Balinrichtung  (im  Zentrum)  auf, 
kein  Abflauen  oder  Umspringen  desselben,  auch  die  linke  (nördliche)  Seite  hat  starke 
Winde,  eine  Summierung  der  Cyklonalen  mit  der  fortschreitenden  Bewegung  ist  also 
nicht  vorhanden.     Die  Barometerdepression  pflanzt  sich  ähnlich  wie  eine  Welle  fort. 

Auf  der  rechten  Seite  der  fortschreitenden  Depression  werden  sich  in  diesen 
Fällen  die  Luftmassen  in  einer  gewissen  Entfernung  vom  Zentrum  mit  diesem  parallel 
bewegen,  und  es  können  daher  dieselben  Luftmassen  den  Wirbel  hier 
fortwährend  begleiten.^) 

Die  beistehende  Figur  zeigt  die  wahren  Bahnen  der  Luftmassen  unter  dem  Ein- 
flüsse eines  fortschreitenden  Barometerminimums.  Die  den  Bahnen  der  Luft  ein- 
geschriebenen Zahlen  geben  die  Zeiten  (Stunden)  an,  zu  denen  die  Luftmasse  die  be- 


1)  Koppen   hat  dies  schon    für   das  Barometerminimum    vom  März    1876   nachgewiesen. 
S«  Deutsche  See  warte.     Übersichten  der  Witterung  1877. 
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treffende  Stelle  passiert  hat.  Das  Minimnm  vom  12. — 13.  November  1901  hatte  keine 
sehr  rasche  Fortpflanzung,  24  km  pro  Stunde^  war  aber  mit  starken  Kegen  begleitet') 
(Bei  den  sehr  rasch  fortschreitenden  Minima  ist  dies  meist  nicht  der  Fall.) 

Vom  9 — 12.  März  1901  hat  die  Natnr  selbst  gleichsam  ein  Experiment  gemacht, 
um  nns  die  Bahn  der  Luftmassen  auf  der  rechten  Seite  einer  rasch  fortschreitenden 

Fig.  44. 
Wahre  Windbahnen  in  einem  fortschreitenden  Sturm  nach  Shaw. 
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Sturm  vom  12./13.  Novbr.  1901.     Geschwindigkeit  des  Zentrums  24  km  pro  Stunde.    Starker 

Regenfall.     Windstärke  8 — 9  Beaufort.     Die  Distanz  zwischen  2  Pfeilspitzen  repräsentiert  die 

Bewegung  der  Luft  für  Intervalle  von  je  zwei  Stunden. 

Depression  zu  demonstrieren.  Ein  Barometerminimum  kam  damals  aus  der  Sahara 
sttdlich  von  Tunis  an  das  Mittelmeer  und  schritt  in  ca.  2  Tagen  von  Tunis  über  die 
Alpen  bis  zur  Ostsee  fort     Es  bezeichnete  seinen  Weg  auf  seiner  rechten  Seite  durch 

1)  Diese  Figur  ist  der  Pilot  Chart  des  Meteorol.  Office  in  London  fttr  den  nordatlantischen 
Ozean  vom  Februar  1904  entnommen.  Die  Trajektorien  der  Luft  uin  das  sehr  rasch  fortschreitende 
ungewöhnlich  tiefe  Barometerminimum  vom  26./27.  Februar  1903  sehe  man  bei  Shaw  in  Quarterly 
Journal  R.  Met.  Soc.  XXIX.  1903.  R.  243.  Theoretisch  behandelt  die  absolute  Bewegung  der  Luft 
in  fortschreitenden  Cyklonen  W.  Meinardus  in  Met.  Z.  1903.  S.  529. 


390  Bie  Barometermazima. 


einen  mehr  oder  weniger  intensiven  Stanbfall,  der  die  Hochgipfel  der  Alpen  rot  fftrbte 
(was  im  Sommer  nach  der  Nenschneeschmelze  wieder  sichtbar  wurde)  und  sich  auch 
noch  auf  Mittel-  und  Norddeutschland,  ja  bis  Enssischpolen  ausdehnte.  Das  (reblet 
des  Staubfalles  erstreckte  sich  vom  südalgerischen  Wüstengebiet  nordwärts  bis  zu  den 
süddänischen  Inseln  auf  mehr  als  25  Breitegrade  oder  2800  km.  Der  Stanbfall  ver- 
spätete sich  von  Süden  nach  Norden  und  bewies  schon  dadurch,  aber  auch  darch  seine 
Beschaffenheit  seine  Herkunft  aus  der  Sahara.  Die  Quantität  des  auf  europäischen 
Boden  gefallenen  Staubes  kann  auf  fast  2  Millionen  Tonnen  geschätzt  werden.  Diese 
Staubmasse  wurde  durch  eine  obere  südliche  Luftströmung,  welche  das  nach  N  fort- 
schreitende Barometerminimum  auf  seiner  rechten  Seite  begleitete,  aus  der  Sahara 
herbeigebracht  und  allmählich  fallen  gelassen,  der  grösste  Teil  davon  fiel  schon  auf 
der  Südseite  der  Alpen.  Die  Geschwindigkeit  dieser  Südströmung  betrug  70  km  pro 
Stunde.  Die  nachweisbare  Druckverteilung  in  der  Höhe,  Hochdruck  im  Südosten 
niedriger  Druck  im  Westen,  begünstigte  das  rasche  Fortschreiten  der  südlichen 
Strömung.  0 

Die  Staubfftlle  in  Europa  vom  21./23.  Januar  1902  und  vom  21  und  22.  Februar 
1903.  Wie  uns  der  Staubfall  vom  März  1901  die  Bahn  der  Luftmassen  auf  der  rechten  Seite 
eines  rasoh  fortschreitenden  Barometerminimums  demonstriert  hat,  so  haben  die  bald  darauf 
folgenden  Staubfälle  vom  Januar  1902  und  Februar  1903  die  Windbahnen  um  ein  Barometer- 
maximum nachgewiesen.  Auch  diese  Staubf&lle  kamen  aus  der  Sahara,  aber  auf  einem  gans  anderen 
Wege.  Der  Staub  kam  diesmal  aus  der  westlichen  Sahara  südlich  Ton  Marokko,  auf  dem  Um- 
wege über  die  Kanarischen  Inseln,  Acoren  und  den  Atlantischen  Osean.  Ein  Barometermazimnm 
über  8W-Europa  war  wahrscheinlich  von  heftigen  NE- Winden  über  der  Sahara  begleitet,  welche  ge- 
waltige Staubmassen  auf  den  Atlantischen  Ozean  hinaustrugen.  Von  dort  wurden  sie  von  den  das 
Maximum  im  Sinne  der  Bewegung  eines  Uhrzeigers  umkreisenden  Winden  (SW  und  W  auf  de 
Nordseite)  nach  Europa  gebracht.  Bei  dem  ersten  Staubfall  lag  das  Barometermaximum  nördlicher 
über  SW-Frankreich  und  N-Spanien,  der  Staubfall  beschränkte  sich  deshalb  hauptsächlich  auf  Eng- 
land. Im  Februar  1903  aber  hielt  sich  ein  hohes  Barometermaximum  (780  mm)  über  Spanien,  und 
der  Staubfall  erstreckte  sich  auch  auf  die  Nordseite  der  Alpen.  Der  stauberfüllte  Lnftstrom  vom 
Atlantischen  Ozean  hatte  in  diesem  Falle  (nach  Herrmann)  eine  bedeutende  Mächtigkeit  und 
die  Unterschiede  in  der  Geschwindigkeit  und  Richtung  der  Luftbewegung  erklären  die  Verteilung 
und  lange  Andauer  des  Staubfalles.  ^ 

II.  Die  Barometermaxima. 

Allgemeines.  Die  Anticyklonen  oder  die  Gebiete  der  Barometermaxima 
sind  in  Bezng  auf  die  Lnftdmckverteilnng  wie  auch  in  Bezug  auf  die  Richtung  der 
Luftzirkulation  um  dieselben  das  Gegenteil  der  Cyklonen,  oder  der  Barometerminima. 
Der  Luftdruck  nimmt  vom  Zentrum  nach  aussen  hin  ab  und  die  von  demselben  an 
der  Erdoberfläche  ausfliessenden  Luftströmungen   zeigen    eine   Drehung   mit  dem 


1)  Näheres  über  diese  höchst  interessante  Erscheinung  findet  man  bei  Hellmann  und 
Meinardus  Met  Z.  1902.  S.  180  und  bei  Valentin,  der  Stanbfall  Ton  9.— 12.  Man  1901. 
Sitsb.  d.  Wiener  Akad.  Bd.  CXL  Mai  1902.  Bemerkenswerterweise  folgte  diesem  Staubfall  ein 
zweiter,  allerdings  schwächerer  am  19 — 21.  März,  gleichfalls  afrikanischen  Ursprungs.  Es  verdient 
hier  bemerkt  zu  werden,  dass  auch  vom  23. — 26.  Februar  1879  zwei  Barometerminima  hinter- 
einander aus  der  Sahara  kommend,  mit  Staubfällen  die  Alpen  überschritten  haben.  Hann, 
Atlas  der  Meteorologie,  Tafel  36. 

2)  Näheres  sehe  man  bei  H.  B.  Hill  the  Comiah  Dustfall  of  Jan.  1902  —  the  great  Bust- 
fall  of  Febr.  1903.  Quart.  Joum.  B.  Met.  Soc.  Vol.  XXVm  Cot.  1902.  S.  229;  ebenda  Vol.  XXX 
Febr.  1903.    Annalen  der  Hydrographie  1903.  —  Beferat  von  Meinardus  in  «das  Wetter*  1903. 
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Uhrzeiger  (auf  der  nördlichen  Hemisphäre,  entgegengesetzt  auf  der  südlichen 
Halhkngel).  Die  Lnftdrnckänderang  mit  der  Entfernnng  vom  Zentrum  ist  eine  viel 
langsamere  wie  in  den  Cyklonen,  d.  L  die  Gradienten  sind  zumeist  viel  kleiner.  Das 
Zentrum  eines  Barometermaximums  hleibt  deshalb  auch  fast  stets  bezüglich  seiner 
Lage  ziemlich  unbestimmt  Die  Luftdruckverteilung  im  Innern  eines  Barometer- 
maximums ist  zumeist  eine  sehr  gleichförmige,  erst  gegen  die  Ränder,  gegen  die  Ge- 
biete der  angrenzenden  Barometerminima  hin,  wird  das  Luftdruckgefälle  ein  stärkeres. 
Im  Zentrum  der  Anticyklonen  herrschen  Windstille  oder  schwache  Winde  von  vari- 
abler Richtung,  alle  Lokaleinflüsse  kommen  da  voll  zur  Geltung.  Die  abfliessende 
Luft  hat  im  allgemeinen  geringe  Geschwindigkeit,  dem  geringen  Gradienten  ent- 
sprechend, und  die  Windbahnen  sind  weniger  gekrümmt,  der  Ablenkungswinkel  ist 
kleiner.  Wie  man  schon  aus  Fig.  22,  S.  317  schliessen  kann,  wirken  bei  der  anti- 
cyklonalen  Luftbewegung  die  ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  und  die  gewöhnliche 
Fliehkraft  infolge  der  Krümmung  der  Bahn  in  entgegengesetzter  Richtung,  da  die 
Windbahn  nach  links  konvex  ist,  während  die  Ablenkungskraft  nach  rechts  wirkt 
(nördliche  Hemisphäre).  Die  beiden  Fliehkräfte  wirken  also  nach  entgegengesetzten 
Richtungen.  Bei  den  unbedeutenden  Krümmungen  der  Windbahnen  um  ein  Zentrum 
hohen  Luftdruckes  erreicht  allerdings  die  gewöhnliche  Zentrifugalkraft  selten  einen 
erheblichen  Betrag.  ^ 

1.  Grösse  und  Gestalt  der  Area  der  Barometermaxima.  Die  Gestalt 
der  Flächen  höchsten  Luftdruckes,  die  man  gerne  mit  der  Isobare  762  mm  -»30 
engl.  Zolle  abgrenzt,  ist  zumeist  unregelmässig,  oft  ganz  unbestimmt  durch  Übergang 
in  andere  Gebiete  hohen  Druckes.  Liegt  ein  Gebiet  hohen  Luftdruckes  zwischen 
zwei  nicht  zu  entfernten  Depressionen,  so  kommt  es  zuweilen  gar  nicht  zur  Aus- 
bildung eines  Kernes  hohen  Luftdruckes,  die  Isobaren  verlaufen  mehr  oder  minder 
geradlinig  und  schliessen  bandförmige  Streifen  höheren  Luftdruckes  ein.  Die  gut  ab- 
gegrenzten Barometermaxima  haben  meist  eine  ovale,  elliptische  Form.  Loomis 
erhielt  für  das  Verhältnis  der  grossen  zur  kleinen  Achse  im  Mittel  für  Nordamerika 
die  Zahl  1-9,  für  den  atlantischen  Ozean  und  Europa  1-8).  Die  Richtung  der  grossen 
Achse  war  in  den  Vereinigten  Staaten  zumeist  NE,  auf  dem  Atlantischen  Ozean  und 
in  Europa  im  Mittel  N  75  ^E,  also  östlicher. 

Als  mittleren  Abstand  des  Zentrums  der  Barometermaxima  von  den  Zentren 
der  angrenzenden  Barometerminima  fand  Loomis  für  Nordamerika  rund  3800  km. 
Die  mittlere  Breite  der  Gebiete  mit  sehr  hohem  Luftdruck  im  Zentrum  (über  784  mm 
im  Meeresniveau)  in  den  Vereinigten  Staaten  kommt  der  Breite  des  Kontinents  von 
Ozean  zu  Ozean  unter  40  o  nördi.  Breite  gleich. 

Die  mittlere  Tiefe  der  angrenzenden  Minima  war  auf  der  Ostseite  470,  auf  der 
Westseite  750  mm,  der  Gradient  war  somit  auf  der  Ostseite  viel  steiler.  Einem 
hohen  barometrischen  Maximum  entspricht  gewöhnlich  ein  Minimum  von  massiger 
Tiefe  und  umgekehrt  Sind  die  Luftdruckdifferenzen  aber  extrem,  so  verteilen  sie 
sich  auf  eine  grössere  Entfernung. 


1)  Die  ablenkende  Kraft  ist  bei  antioyklonal  gekrümmten  Bahnen,  wenn  R  der  Krümmnngs- 
halbmetaer  der  Windbahn: 

2ojYBmf  —  (v* :  R). 

Bei  den  cyklonal  gekrümmten  Bahnen  addieren  sich  dagegen  die  Füehkräfte,   und  zugleich  ist  R 
fast  stets  viel  kleiner. 


Die  Barometermaxima. 


Der  mittlere  Abstand  der  Zentren  der  Barometermaxima  über  dem  Atlantischen  Osean  und 
Europa  (letztere  bilden  weitaus  die  Mehrzahl)  von  jenem  der  Minima  im  Westen  war  ca  3700  km 
und  der  Gradient  etwas  steiler  als  in  Amerika.  Über  dem  Kontinent  Ton  Europa-Asien  unter- 
suchte Loomis  81  Fälle  mit  einem  Maximum  von  31"  und  darüber  (787  mm).  Der  mittlere 
Durohmesser  derselben  von  Nord  nach  Süd,  der  meist  der  kürzeste  war,  betrug  rund  5000  ku), 
jener  yon  West  nach  Ost  7800  km  (als  Grenze  die  Isobare  30''  «»  762  mm  angenommen).  Hier- 
bei handelt  es  sich  aber  allerdings  schon  um  eine  Verschmelzung  der  gewöhnlichen  wandemdeD 
Barometermaxima  mit  dem  grossen  permanenten  Maximum  über  Westsibirien.  Die  Lage  tod 
Europa  im  Winter  zwischen  diesem  Maximum  und  dem  subtropischen  Barometermaximnm  bringt 
es  mit  sich,  dass  die  temporären  Maxima  zuweilen  mit  einem  von  diesen  verschmelzen  und  dadurch 
eine  grosse  Ausdehnung  und  auch  eine  grosse  Beständigkeit  erreichen. 

2.  Häufigkeit,  Zeit  des  Anftretens,  Temperatur.  In  Nordamerika 
sind  die  Barometermaxima  am  häufigsten  nördlich  von  46  ^  nördl.  Br.  und  westlich 
von  1000  W.  V.  Greenwich. 

Die  Jahreszeit,  in  welcher  die  grossen  Barometermaxima  zumeist  auftreten,  ist 
natürlich  der  Winter.  Von  81  Barometermaximis  von  mehr  als  787  mm  (31") 
in  Amerika  und  Europa-Asien  (1877 — 1884)  traten  ein:  1  im  Oktoher,  8  im  No- 
vember, 34  im  Dezember,  29  im  Januar,  4  im  Februar  und  5  im  März.  Es  ent- 
fallen also  79  Proz.  derselben  auf  Dezember  und  Januar. 

Die  Zentren  der  Barometermaxima  haben  im  Winter  fast  stets  eine  sehr  niedrige 
Temperatur.  Loomis  suchte  die  Fälle  auf  in  den  Vereinigten  Staaten  und  Kanada 
(1872 — 1884),  in  denen  das  Barometer  über  784  mm  stieg.  Gruppiert  man  die  zu- 
gehörigen Temperaturen  nach  den  Barometerständen,  so  erhält  man  folgende  Be- 
ziehungen zwischen  Luftdruck  und  Temperatur  im  Winter  in  Nordamerika: 

Mittleres  Luftdruckmaximum  776  778.5  781  783,5  786  788.5 

MitUere  Temperaturabweichung      —10«         —11.3»       -13.2»       —14.6«      -18.2«       —18.8« 

Westlich  von  87«  westl.  L.  ist  die  mittlere  Abweichung —  16**,  östlich  davon 
— 13".     Dies  obige  gilt  überhaupt  nur  für  die  kontinentalen  Maxima. 

3.  Fortbewegung  der  Barometermaxima.  Die  Zentren  der  Barometer- 
maxima verlagern  sich  ebenso  wie  die  der  Barometerminima,  aber  das  Fortschreiten 
der  Maxima  ist  viel  unregelmässiger  und  auch  schwieriger  zu  bestimmen,  weil  die 
Lage  der  Zentren  des  hohen  Druckes  oft  recht  unbestimmt  ist  und  nicht  selten  deren 
mehrere  zugleich  vorhanden  sind.  In  den  Vereinigten  Staaten  kommen  die  Barometer- 
maxima zumeist  aus  dem  Nordwesten  von  Britisch-Nordamerika  und  schreiten  in  mehr 
oder  weniger  östlicher  oder  südöstlicher  Richtung  fort,  im  Westen  in  der  mittleren 
Richtung  S  40"  E,  im  Osten  S  57®  E,  ihre  Bewegungsrichtung  ist  südlicher  als  die 
der  Minima.     Ein  Teil  kommt  von  Westen  über  das  Felsengebirge  herüber. 

Die  Richtung  des  Fortschreitens  der  Anticyklonen  in  Europa  hat  Brounow 
bestimmt  (nur  die  Jahre  1876 — 1879  sind  in  Rechnung  gezogen,  Summe  369). 

Richtung  des  Fortschreitens  der  Anticyklonen  in  Europa. 
8W,  W,  NW  und  N  10  «/u  NE,  E,  SE  80  «/o  S10«/o 

Die  mittlere  Richtung  berechnet  sich  zu  E  17  o  S.  Im  Winter  ist  die  Richtung 
südlicher,  im  Sommer  nördlicher.  Winter  und  Frühling  ESE,  Sommer  ENE, 
Herbst  E. 

Die  meisten  der  europäischen  Cyklonen  entstehen  über  dem  Kontinent  selbst. 
Sie  wandern  im  Winter  zumeist  nach  jener  Richtung,  in  welcher  die  Temperatur 
am  stärksten  sinkt  (Rep.  f.  Met.  X  Nr.  8). 
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4.  Die  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  der  Barometer- 
max im  a  ist  kleiner  als  jene  der  Barometerminima.  Auch  die  jährliche  Periode  der 
Geschwindigkeit  tritt  viel  weniger  bestimmt  hervor.  Es  genügt  daher  hier  die  An- 
führung der  Mittel  für  die  Jahreszeiten.  Die  Berechnungen  ergeben  für  die  Ver- 
einigten Staaten  (4  Jahre  1895 — 1898)  und  für  Europa  (nach  Brounow)  folgende 
Zahlen : 

Mittlere  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  der  Barometermaxima. 


Jahreszeit 

Kilometer  pro  Stunde 

m  pro  Sek, 

Winter    |  Frühling  |  Sommer 

Herbst 

Jahr 

Jahr 

Vereinigte  Staaten  •) 
Europa 

42.0 

24.5  • 

37.7 
26.4 

35.7* 
25.5 

38.9 
26.4 

38  6 
25.7 

10.7 
7.1 

In  Europa  sind  die  Barometermaxima  im  Winter  am  wenigsten  beweglich,  in 
Amerika  im  Sommer.  In  Amerika  treffen  wir  die  Cyklonen  und  Anticyklonen  im 
Winter  in  raschester  Aufeinanderfolge,  in  Europa  sind  die  Abwechselungen  zwischen 
Hochdruck  und  Niederdruck  seltener,  und  die  Barometermaxima  behaupten  im  Winter 
oft  lange  ihren  Platz.  Die  Winterwitterung  ist  deshalb  in  Europa  beständiger  als 
in  den  Vereinigten  Staaten,  und  die  Temperaturwechsel  sind  geringer. 

Die  Bewegung  der  Anticyklonen  In  den  subtropisohen  Breiten  hat  H.  C.  Russell  (Sydney 
Obsenratory)  über  Ausstralien  und  zum  Teil  auch  über  dem  Indischen  Ozean  bestimmt.  Bus  seil 
findet  aus  den  australischen  Wetterkarten,  dass  die  Anticyklonen  in  fortwährender  Aufeinander- 
folge Australien  von  W  nach  E  durchqueren  in  einer  mittleren  Breite  yon  37 — 38®  im  Sommer 
und  29 — 32®  im  Winter  ipit  einer  mittleren  täglichen  Geschwindigkeit  von  26.8  km  pro  Stunde 
oder  12  m  pro  Sekunde.  Den  Weg  von  Natal  über  den  Südindischen  Ozean  und  Australien  bis 
Sydney  legen  sie  durchschnittlich  in  15.1  Tagen  zurück,  also  mit  einer  Geschwindigkeit  Ton  13.7  m 
pro  Sekunde.  Dies  stellt,  meint  Busseil,  auch  die  mittlere  Geschwindigkeit  der  allgemeinen  atmo- 
sphärischen Strömung  von  W  nach  £  in  diesen  Breiten  vor.  Zum  Durchqueren  von  Australien 
bedürfen  sie  7—8  Tage  im  Sommer  und  9—10  Tage  im  Winter.*) 

5.Die  untere  Luftbewegung  im  Gebiete  der  Anticyklonen.  Loomis 
hat  für  188  Anticyklonen,  die  auf  den  amerikanischen  Wetterkarten  der  Jahre  1872 
und  1873  aufgetreten  sind,  die  mittlere  Windrichtung  und  Geschwindigkeit  in  den 
Tier  Quadranten  gemessen  und  folgende  Resultate  erhalten: 


1)  Maximum:  Febr.  45  km,  Minimum:  Juli  33.3  km. 

2)  Russell,  MoTing  anticyclones  in  the  southem  Hemisphere.  Quart.  Journ.  R.  Met.  Soc. 
Vol.  XIX.  Jan.  1893.  Das  Wetter  wird  im  subtropischen  Australien  hauptsächlich  durch  das  Fort- 
schreiten der  Anticyklonen  bestimmt.  Die  Depressionen  dazwischen,  die  V  -förmig  sind,  machen  nur 
V«  der  gesamten  Area  aus.  Eigentliche  Cyklonen  sind  selten,  es  giebt  deren  durchschnittlich  nur 
eine  in  2 — 3  Monaten.  Sie  kommen  von  NE  her  an  die  Ostküste  oder  von  NW  in  den  Kontinent 
herein  nach  der  grossen  Bucht.  Sie  sind  keine  eigentlichen  Wetterfaktoren  für  Australien.  Im  An- 
schlösse mag  auf  das  bemerkenswerte  Ergebnis  einer  Untersuchung  von  Fred.  Chambers  hinge- 
wiesen werden,  in  welcher  aus  den  Beobachtungen  zu  St.  Helena,  Mauritius,  Bombay,  Madras, 
Calontta,  Batavia,  Zikawei  nachgewiesen  wird,  dass  die  Barometervariationen  auch  in  den  Tropen 
rings  um  die  Erde  von  West  nach  Ost  fortschreiten  gleich  den  Cyklonen  der  aussertropisohen 
Breiten.  Die  Abweichungen  von  den  Normalmitteln,  die  „barometrischen  Wellen",  schreiten  in 
4.8  Monaten  yon  Zanzlbar  bis  Belgaum  und  Bombay  fort.  Nature.  Vol.  XXIII.  pag.  88  u.  107. 
Vol.  XXYIII.  pag.  562.  Fear  so  n,  The  transmission  Eastwards  round  the  Globe  of  barometric 
abnormal  Movements.  Dass  Dürreperioden  in  den  Tropen  nach  Osten  fortschreiten,  ist  schon 
mehrfach  konstatiert  worden.  Es  scheinen  im  allgemeinen  die  grösseren  Witterungsanomalien  die 
Tendenz  zu  haben,  von  Westen  nach  Osten  fortzuschreiten. 
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Nordamerikanische  Barometermaxima. 

Quadrant  der  Autioyklone 

W 

S 

£ 

N 

Mittel 

Mittlere  Windnohtung 

Ablenkungswinkel 

Mittlere  Geschwindigkeit  (m  pro  Sek.) 

S  63«  E 
27* 
2.3* 

N  30»  E 
30 
2.7 

N  37»  W 
53 
2.9 

8  59«  W 
&9 
2.7 

42« 
2.65 

Die  mittleren  Ablenkungswinkel  in  den  verschiedenen  Sektoren  eines  Baro- 
metermaximums in  West-  und  Mitteleuropa  (Furnes,  Aachen,  Breslau)  sind  nach 
P.  Polis:  S  über  W  nach  N  im  Mittel  62",  NE,  E,  SE  45«,  Max.  SW  67",  Min. 
NE,  E  440. 

Auf  der  Westseite  der  Anticyklone  hat  die  Luftbewegung  eine  stärker  anti- 
cyklonal  gekrümmte  Bahn  als  auf  der  Ostseite. 

Der  mittlere  Ablenkungswinkel  ist  im  Winter  54  o,  im  Sommer  60  *•;  das  Jahres- 
mittel für  Furnes  (belgische  Küste)  ist  63  <>,  für  Aachen  66  ^,  dagegen  für  Breslau 
nur  42  0.  X)ie  Windgeschwindigkeit  in  den  verschiedenen  Sektoren  ist  am  grössten 
in  SW,  am  kleinsten  im  E-Sektor  (Verhältnis  wie  3 . 2  zu  2 .  2). 

Die  östlichen  Sektoren  mit  den  geringsten  Ablenkungswinkeln  haben  die  kleinste, 
die  westlichen  mit  den  grössten  Ablenkungswinkeln  die  grösste  Windstärke. 

Die  Windstärke  ist  in  der  Nähe  des  Zentrums  des  Barometerminimnms  am 
kleinsten  und  nimmt  mit  der  Entfernung  von  demselben  zu. 

6.  Gradienten,  Windstärke,  Krümmungsradius.  Die  Änderungen 
der  Stärke  des  Gradienten,  der  Windgeschwindigkeit,  des  Ablenkungswinkels,  sowie 
auch  der  Krümmung  der  Isobaren,  beim  Übergang  von  einem  Gebiete  hohen  Luft- 
druckes in  ein  benachbartes  Depressionsgebiet  zeigen  am  besten  die  folgenden  zwei 
Tabellen,  welche  nach  Loomis  zusammengestellt  wurden  und  als  typische  Mittel- 
werthe  anzusehen  sind.^) 

Atlantischer  Ozean  und  Europa.     Mittlere  Breite  51 — 560. 


Anticyklone 

Cyklone 

Luftdrockstufe 

786(790  780(785 

775r?80 

770.776^ 

76Br770 

760»76^ 

756760 

7S0766 

746/760 

74Qf7«5 

Gradient 
Windstärke 
Ablenkungswinkel 
Krümmungsradius 

1.9 
4.8 
38 
370 

2.1 
5.5 
39 
650 

2.3 
6.3 
42 
901 

2.5 
7.3 
46 
1130 

2.7 
8.4 
49 
1340 

1:? 

53 
1540 

3.1 
11.3 
55 
1540 

3.1 
12.2 
56 
1360 

3.4 

12.4 
56 
1190 

3.5  mm 

12.5  m  pro  Sek. 
57     Grad 
1030  km 

Nordamerika  (Vereinigte  Staaten).    Mittlere  Breite  45  < 


Anticyklone             j                                 Cyklone 

Luftdruckstufe 

T77f783 

772/777 

767/77»  762f767|!767»762 

763/757 

747/75^ 

742/747 

784/742 

782|f:a4 

Gradient 
Windst&rke 
Ablenkungswinkel 
Krümmungsradius 

Temperatur  (Winter) 

2.1 
7.2 
41 
350 

-17.4 

2.3 
8.2 
45 
610 

-14.1 

2.5 
9.0 
45 

840 

-10.1 

2.6 
9.7 

46 

1060 

—6.2 

2.7 
10.3 
47 
1180 

-3.2 

2.8 
10.6 
48 
970 

—1.8 

2.9 
11.1 
49 
770 

—1.7 

3.1 
11.4 
50 
580 

-1.9 

3.4 
11.8 
52 
410 

—2.1 

3.7  mm 

12.2  m  pro  Sek. 
53    Grad 
250  km 

—2.1  Grad  CeU. 

Gradient  und  Windstärke  wachsen  kontinuierlich  hei  der  Annfiherung  an   das 
Depressionsgebiet^  ebenso  der  Ablenkungswinkel  des  Windes.    Der  Krümmungsradius 


1)  Loomis,  Contributions  to  Meteorology. 
Met.  Zeitsohr.    B.  XXBI.  1888.  S.  366. 


Chapter  II.    New  Hayen  1887,  und  KOppen, 
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der  Windbahnen  nimmt  anfänglich  zu  mit  der  Entfernung  vom  Barometermaximum^ 
erreicht  etwa  mittewegs  ein  Maximum  und  nimmt  dann  wieder  ab.  Zwischen  einem 
Maximal-  und  einem  Minimalgebiet  nfthern  sich  ja  die  Isobaren  geraden  Linien,  bevor 
sie  in  die  entgegengesetzte  Krümmung  übergehen.  Die  Temperatur  nimmt  vom 
Maximalgebiet  nach  aussen  hin  zu.  Natürlich  gilt  letzteres  nur  für  den  Winter. 
7.  Die  oberen  Luftströmungen  über  einer  Anticyklone.  Die 
Anticyklonen  sind  meist  von  geringerer  vertikaler  Mächtigkeit  oder  Höhe  als 
die  Cyklonen.1)  Jq  nicht  sehr  grossen  Höhen  ändert  sich  oft  schon  die  Richtung  der 
zirkulierenden  Luftströmungen,  die  vom  Zentrum  ausströmende  Bewegung  geht  teilweise 
schon  in  eine  einströmende  über.  So  z.  B.  auf  der  Nordseite  der  Anticyklonen  in  der 
Höhe  des  Mt.  Washington  (1914  m),  wie  Loomis  gezeigt  hat,  dem  die  nachfolgenden 
die  mittleren  Windrichtungen  darstellenden  schematischen  Figuren  entlehnt  sind. 


Fig.  45. 


Fig.  46. 


Nordamerika,  Antieyklone. 
untere  Windnohtnngeii. 


Entsprechende  Windrichtungen  auf 
dem  Mt.  Washington  (1900  m). 


In  Nordwesteuropa  hat  sich  in  der  Cirrusregion  die  einslarömende  Bewegung 
der  Luft   gegen   das  Zentrum   des   hohen  Druckes  an  der  Erdoberfläche  schon  in 
allen  Sektoren   eingestellt   (am    stärksten    auf    der  Westseite),    wie  Fig.  47    zeigte 
Fig.  47.  Fig.  48. 


Untere  Windrichtung.  Zug  der  Cirruswolken. 

Lnftbewegung  in  den  Anticyklonen  in  Schweden  nach  Hildebrandsso n. 


1)  Man  muBs  dabei  unterscheiden  iwischen  den  «thermischen*  und  den  ,dynamiBohen*' 
Anticfklonen,  entere  sind  ein  Effekt  der  niedrigen  Temperatur  der  Luftsäule,  letstere  eine  Folge 
▼on  Bewegnngxuständen,  wie  s.  B.  die  Barometermazima  der  Subtropenione.  Der  obige  Sats  gilt 
nur  Ton  den  enteren,  die  im  Winter  häufiger  Torkommen. 
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welche  ein  Ergebnis  der  Cimisbeobachtungen  in  Upsala  ist^)    In  Nordamerika  aber 
ist  in  der  Cirrusregion  nur  mehr  eine  geringe  St($rnng  durch  die  Anticyklone  nnten 
Fig.  49.  Fig.  50. 
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Wiudriciituugeu  uuu:u.  Zug  der  Cirruswolkeiu 

Anticjklone  (Blue  Hill)  nach  Helm  Clayton. 

ZU  bemerken  (Fig.  50),    während  im  Cumulusniveau  die  anticyklonale  Bewegung  der 
Luft  noch  deutlich  vorhanden  ist.     (Nach  den  Beobachtungen  am  Blue  Hill.) 

Die  Richtung  der  Bewegung  der  Wolken  in  den  verschiedenen  Niveaus  und  Quadranten 
in  C^rklonen  und  Anticyklonen  in  Nordamerika  nach  Helm  Clayton  zeigt,  dass  im  allgemeinen 
in  allen  Quadranten  eine  Tendenz  zur  Drehung  des  Windes  nach  rechts  mit  zunehmender  Höhe 
besteht.  Im  Niveau  der  Cirruswolken  bleibt  die  Richtung  ziemlich  konstant  in  allen  Quadranten ; 
auch  der  unterschied  zwischen  Cyklonen  und  Anticyklonen  ist  hier  nicht  mehr  erheblich,  über 
den  Anticyklonen  ist  die  Richtung  etwas  nördlicher. 

8.  Die  allgemeine  Konstitution  der  Barometermaxima  in  den  Ver- 
einigten Staaten  nach  den  Ergebnissen  der  Wolkenbeobachtungen  beschreibt 
Bigelow  f olgendermassen : 

Im  äusseren  Umkreis  der  Barometermaxima  (in  750 — 1250  km  Abstand 
vom  Zentrum)  hat  die  Luftbewegung  eiüe  nach  auswärts  gerichtete  Komponente  in 
allen  Niveaus,  von  dem  der  Girren  bis  zum  Boden.  Überall  findet  ein  Ausstromen 
der  Luft  statt  Im  inneren  Teile  aber  besteht  oben  eine  nach  einwärts  ge- 
richtete Bewegung  (mehr  von  N  als  von  S)  vom  Niveau  der  Girren  bis  zu  dem  des 
Girro-Gumulus;  die  Bewegung  ist  fast  tangential  in  den  mittleren  Schichten,  im 
Alto-Stratus-  und  Strato -Gumulusniveau,  sie  ist  endlich  nach  auswärts  gerichtet  vom 
Gumulusniveau  bis  zum  Boden  herab.  Die  Geschwindigkeit  der  Bewegung  (d.  i.  der 
anticyklonalen  Komponenten)  ist  am  grössten  im  Strato-Gumulusniveau  und  nimmt 
von  da  ab,  nach  oben  wie  nach  unten. 

Die  Luftzirkulation  in  den  Barometermaximis  (in  den  Vereinigten  Staaten)  be- 
steht also:  1.  in  einem  wahren  nach  abwärts  gerichteten  Wirbel  nahe  dem  Zentrum 
derselben  und  bis  zu  500  km  Abstand  von  demselben;  2.  in  dem  äusseren  Umfang 
ist  die  Bewegung  überall  nach  auswärts  gerichtet  und  repräsentiert  eine  drehende 
Bewegung,  einen  Wirbel,  durch  welchen  die  Luft  oben  eintritt  und  am  Boden  wieder 
austritt. 


1)  Nach  den  Cirrenbeobachtungen  zu  Uccle  zeigen  die  Girren  einen  Luftzufluss  in  die  Anti- 
cyklone an  auf  der  Westseite,  nur  schwach  oder  fehlend  auf  der  NE-  und  £-Seite,  ganz  fehlend 
auf  der  S£-,  8-  und  SW-Seite.  Im  Zentrum  ist  die  Bichtung  NW.  Die  Girren  der  Anticyklonen 
stammen  nicht  aus  den  benachbarten  Cyklonen,  gewiss  nicht  in  dem  vorderen  Theil  (hinter  den 
abgezogenen  Cyklonen),  die  Girren  an  NE,  £  bis  ESE  scheinen  der  Luftzirkulation  der  Anti- 
cyklone selbst  anzugehören.  Sie  zeigen  hier  schönes  Wetter  an.  S.  auch  Klein,  Girmtstudien, 
Met.  Z.  1901.     Vanderlinden  im  Annuaire  M^.  1904,  S.  242. 
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Die  antioyklonale  Zirkulation  exiatiert  nach  den  Beobachtungen  in  den  Vereinigten 
Staaten  in  einem  höheren  Niveau  als  jene  der  korrespondierenden  Oyklonen.  Die  Barometer- 
minima  reichen  nicht  hoch  genug  hinauf,  um  die  Barometermazima  zu  speisen,  wie  Ferrel  an- 
nahm. Die  Cyklonen  entladen  die  aufwärts  geschafften  Luftmassen  nur  in  die  allgemeine  öst- 
liche Drift. 

Nach  Bigelow  erstreckt  sich  die  Störung  durch  die  anticyklonischen  Bewegungen  bis 
SU  9 — 12  km,  aber  hier  nur  als  geringe  Ablenkung  der  Ostdrift.  (Es  sind  dies  natürlich  dynamische 
Anücyklonen.)    (Weather  Bureau  Report  1898/99.    Vol.  II.    pag.  430  etc.) 

Der  folgende  Vergleich  der  Lnftbewegangen  in  den  Anticyklonen  nnd  Cyklonen 
gibt  eine  Übersicht  über  die  Straktor  der  Anticyklonen  nnd  Cyklonen. 

Mittlere  Komponenten  der  Luftbewegung  in  den  Niederdruck-  nnd  Hochdruck- 
gebieten in  den  Vereinigten  Staaten  östlich  vom  Felsengebirge  nach  Bigelow: 


Höhe  km 

9.8         7.0         3.5          1.5 
Hochdruckgebiet  m.  s. 

0.9 

Wind 

E-Komp. 

32.8       30.0       19.0         5.1 

5.8 

1.1 

N-    „ 

—  1.8         Ü.5         <'.2         O.l 
Niederdruckgebiet  m.  s. 

1.2 

0.7 

E-Komp. 

37.5       33.2       24.3        11.4 

7.8 

1.5 

N-    . 

7.2         3.8         3.2         O.l 

1.3 

0.4 

Die  E-Komp.  entspricht  der  Ostwärtsdrift,  die N-Komp.  der  Drift  nach  Norden.  Es 
strömt  mehr  Luft  durch  ein  Depressionsgebiet  als  durch  ein  Hochdruckgebiet,  die 
Area  des  letzteren  ist  aber  im  Mittel  größer.  Die  stärksten  Strömungen  nach  Nord 
und  Süd  in  den  Zwischengebieten  zwischen,  den  Wirbeln,  finden  sich  im  Strato 
Cumulus-Niveau ,  hier  ist  der  Luftaustausch  zwischen  hohen  und  niedrigen  Breiten 
am  größten. 

9.  Die  Witterung  in  den  Anticyklonen  ist  im  aUgemeinen,  Sommer  wie 
Winter,  das  gerade  Gegenteil  der  Witterung  in  den  Cykloneü.  Schwache  Luftbe- 
wegung, heiterer  Himmel,  infolgedessen  Erkaltung  der  unteren  Schichten  durch 
Wärmeausstrahlung,  namentlich  über  schneebedecktem  Boden  im  Winter;  grosse 
Wärme  infolge  unbehinderter  Insolation  im  Sommer,  dabei  Fehlen  der  Niederschläge, 
ausgenommen  lokale  Gewitterregen,  deren  Entstehung  durch  die  stagnierende  er- 
hitzte Luft  begünstigt  wird,  sind  die  typischen  Witterungserscheinungen  im  zentralen 
Teile  grösserer  und  beständigerer  Anticyklonen.  In  den  Niederungen  ist  Nebelbildung 
im  Winter  gewöhnlich,  also  Trübung,  die  aber  auf  die  unteren,  durch  Wärmeaus- 
strahlung erkalteten  Luftschichten  beschränkt  bleibt.  Die  Höhen  haben  dann  oft 
wochenlang  völlig  heiteren  Himmel  und  für  die  Jahreszeit  abnorme  Wärme,  die  nicht 
eine  Folge  der  kurzen  Insolation  ist,  da  sie  auch  in  der  langen  Nacht  anhält^  son- 
dern eine  Folge  der  dynamischen  Erwärmung  der  herabsinkenden  Luft,  welche  dabei 
immer  trockener  und  klarer  wird. 

Die  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  ist  in  den  Anticyklonen  im  Winter 
eine  geringere  als  in  der  Umgebung,  wie  die  Beobachtungen  auf  Bergen  und  im  Luft- 
ballon bis  zu  grossen  Höhen  im  allgemeinen  erwiesen  haben.  Aber  auch  im  Sommer- 
halbjahr scheint  in  den  grossen,  ständigeren  Anticyklonen  die  Wärmeabnahme  mit 
der  Höhe  eine  langsame  zu  sein.  Die  Barometermaxima  im  September  1895  und 
September  1898  zeigten  in  der  Höhe  von  2 — 3  km  noch  grössere  positive  Tem- 
peraturabweichungen wie  unten  an  der  Erdoberfläche.    Diese  Barometermaxima^  (und 
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wohl  alle  ständigeren  und  ansgedehnten  Maxima  im  Winter  and  im  Sommer,)  waren 
offenbar  dynamischen  Ursprunges,  der  hohe  Druck  war  nicht  ein  Effekt  einer  niedrigen 
Temperatur  der  Luft  (was  aber  auch  nicht  selten  vorkommt),  sondern  eines  Luft- 
zuflusses oder  Luftstaues  in  der  Hohe,  verbunden  mit  einer  langsamen  absteigenden 
Bewegung  der  Luft. 

In  Amerika,  wo  die  Barometerminima  und  -Maxima  zumeist  in  beständiger 
Flucht  begriffen  sind,  treten  diese  Eigenschaften  der  Anticyklonen  weniger  zu  Tage, 
wenn  sie  gleich  auch  dort  keineswegs  fehlen,  wie  die  Beobachtungen  auf  Bikes  Pik 
und  Mt.  Washington  zeigen,  sobald  diese  Stationen  in  die  Area  einer  mehr  persi- 
stenten Anticjklone  eingetreten  sind.     (Met.  Z.  1898,  S.  58  u.  428). 


III.  Die  Verteilung'  der  meteorologiechen  Elemente  in  der  Umgebung  der 
Barometermaxima  und  -Minima. 

Hildebrandsson  hat  zuerst  die  mittlere  Verteilung  der  Temperatur,  der  Be- 
wölkung und  der  Niederschläge  in  den  verschiedenen  Teilen  eines  Depressionsge- 
bietes zahlenmässig  für  Upsala  zu  bestimmen  gesucht,  i)  Er  teilte  das  Depressions- 
^ebiet  in  drei  ringförmige  Zonen  (um  das  Zentrum)  nach  den  Barometerständen  und 
ebenso  das  Maximalgebiet  in  zwei,  dazu  kommen  noch  die  Zentren  und  das  Zwischen- 
gebiet   So  erhielt  er  folgende  Luftdruckregionen: 


Minimum 

<745 

745—755 

755—760 

760—765 

>765 

Maximum 

A 

B 

C 

D 

E 

F 

G 

Die  Kreisringe  wurden  dann  noch  in  8  Sektoren  geteilt,  je  nachdem  der 
Oradient  nach  N,  NE,  E  etc.  gerichtet  war.  Wenn  der  Gradient  nach  N  gerichtet 
ist,  befindet  sich  der  Ort  (hier  üpsala)  auf  der  Südseite  der  Depression  u.  s.  w.  Im 
folgenden  bezeichnen  wir  mit  N,  NE  nicht  die  Bichtung  des  Gradienten, 
sondern  den  Sektor  der  Depression  (also  abweichend  von  Hildebrandsson 
und  seinen  Nachfolgern),  weil  dies  eine  klarere  Vorstellung  giebt  und  Missverständ- 
nisse nicht  aufkommen  lässt,  die  sonst  leicht  sich  einstellen.  Wir  wollen  ja  erfahren, 
wie  die  Temperatur,  Bewölkung  etc.  um  das  Zentrum  der  Depression  herum  verteilt 
«ind,  welche  Witterung  ein  Ort  hat>  wenn  er  auf  der  Ostseite,  Südseite  etc.  einer 
Depression  liegt. 

Temperaturabweichungen  vom  Mittel  (8^am)  zu  Upsala  in  den  verschiedenen 
Sektoren  einer  Barometerdepression  und  deren  Bandgebiet. 


Sektor 

N 

NE 

E  • 

SE 

S 

SW 

W 

NW 

Mittel 

Winter. 

B  +  C«755) 
D  +  E«765) 
F  «  765) 

1.4 
—2.8 
—1.0 

0.6 
0.6 
0.8 

2.6 
2.2 
1.5 

3.9 

2.4 
0.3 

4.0 

a2 

0.2 

—0.9 

0.4 

—4.0 

—3.7* 
—3.9* 
— 6.7* 

—1.3 
—1.0 
—2.6 

0.8 

0.2 

—1.4 

Sommer. 

B  4-  C  «  755) 
D  +  E  «  765) 
F  (>  765) 

1.1 

—0.7 

0.4 

1.4 

0.5 

0.7 
1.4 

0.0 

0.8 
1.3 
1.8 

0.3 
0.9 
0.0 

—3.1 
—0.4 
—0.7 

—3.3* 

—1.6 

—1.9* 

—2.8 

—2.3* 

—1.5 

—0.6 

—0.1 

0.3 

1)  H.H.  Hildebrandsson,    Sur  la  distribution  des  Elements  m^t.  antour  des  B£inima  et 
<les  Maxima  baromdtriques.     üpsala  1883. 
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Die  Ostwinde  kommen  zu  Upsala  vom  Meere  her,  die  Westwinde  ans  dem 
Innern  des  Landes.  Auf  der  Nord-  und  Ostseite  der  Depression  herrschen  aher 
östliche  Winde,  auf  der  Westseite  W-  and  NW- Winde,  die  östlichen  nnd  südlichen 
Sektoren  sind  deshalb  die  warmen,  die  westlichen  die  kalten,  Winter  nnd  Sommer.  ^ 

Im  Winter  ist  die  Cyklone  warm,  die  Temperatur  nimmt  von  aussen  nach 
innen  zu,  —  1.4,  0.2,  O.S  und  im  Zentrum  +  1-3;  im  Sommer  verhält  es  sich 
umgekehrt^  die  Temperatur  nimmt  gegen  das  Zentrum  der  Barometerdepression  ab: 
0.3,  — 0.1,  — 0,6  0,  Zentrum  — 2.5  o.  Dagegen  ist  die  mittlere  Temperatur  im 
Zentrum  eines  Barometermaximums  im  Winter  —  2.9  o,  im  Sommer  -f-  0.1  o.  Alle 
diese  Zahlen  sind  Temperaturabweichungen  vom  Mittel  für  8^am. 

Teilt  man  die  Depression  in  zwei  Hälften,  deren  eine  die  Sektoren  NE  bis 
S  umfasst,  die  andere  die  Sektoren  SW  bis  N,  so  erhält  man  folgende  Temperatur- 
abweichungen in  verschiedener  Entfernung  vom  Zentrum  der  Depression: 


Luftdniokxone      <  745 

745-755 

755—760 

760—765 

>  765       Mittel 

Sektoren 

B 

C 

D 

E                 F 

NE— S 
SW— N 


TemperaturabweichaDg  im  Winter. 

3.7     I  1.9     I  2.7     I  1.2 

—0.8  —1.3  —1.2  —2.5 


NE— S 

SW- 


TemperaturabweiohuDg  im  Sommer. 

;— S        I  1.0  0.7     I  1.0     I         1.0 

'— N       L    —1.9     .      —2.1     i     —1.7     I     —0.8 


0.7 
—3.6 

1.4 
—0.9 


2.1 
—1.9 

1.0 
—1.5 


Im  Winter  nimmt  die  Temperatur  ziemlich  regelmässig  mit  Zunahme  des  Luft- 
druckes, d.  h.  mit  der  Entfernung  vom  Zentrum  der  Depression  ab,  im  Sommer  ist 
die  Temperaturverteilung  eine  gleichmässigere.  Winter  wie  Sommer  bringt  die  eine 
Hälfte  der  Depression  eine  Erwärmung,  die  andere  eine  Abkühlung.  In  welchen 
Sektoren  die  Erwärmung,  in  welchen  die  Abkühlung  vorherrscht,  hängt,  wie  schon 
hervorgehoben,  in  hohem  Orade  auch  von  der  Lage  des  Ortes  ab.  Obige  Zahlen 
gelten  daher  strenge  genommen  nur  für  üpsala. 

Doch  zeigt  auch  Thor shavn  (Faröer)  eine  ähnliche  Temperaturverteilung  um 
das  Zentrum  einer  Barometerdepression.  Die  warmen  Sektoren  umfassen  die  NE- 
bis  S-Seite  der  Depression,  die  kalten  die  SW-  bis  N-Seite.  Da  Thorshavn  mitten 
im  Ozean  liegt^  so  können  diese  Ergebnisse  ziemlich  als  die  normalen  in  einer  Baro- 
meterdepression der  nördlichen  Hemisphäre  angesehen  werden. 

P.  Brounow  hat  die  Ausdehnung  des  kalten  und  warmen  Gebietes  einer  Baro- 
meterdepression im  Winter  und  Sommer  schärfer  bestimmt.    Das  kalte  Gebiet  ist 

1)  Die  vordere  und  äquatoriale  Seite  der  Depressionen,  welcher  Luft  ans  niedrigeren  Breiten 
snstrtfmt,  ist  die  wärmere,  im  Winter  geradem  warme  Seite  der  Depression,  die  Rückseite  und 
Polarseite  derselben,  welche  Znflnss  von  Luft  aus  höheren  Breiten  erhält,  die  kalte  Seite.  Zwei 
Umstände  nehmen  aber  auf  die  Temperaturverteilung  in  den  Depressionsgebieten  auch  noch  Ein- 
fluss,  die  Bewölkung  und  die  Niederschläge,  die  im  Sommer  temperaturemiedrigend  wirken,  femer 
die  nähere  Herkunft  der  Winde,  ob  vom  Lande  oder  von  der  See  her.  Die  Landwinde  sind,  wie 
bekannt»  im  Winter  kalt,  im  Sommer  warm,  umgekehrt  verhält  es  sich  mit  den  Seewinden.  Da 
die  Trübung  des  Himmels  und  die  Niederschläge  vornehmlich  an  der  vorderen  Seite  der  Depres- 
sionen eintreten,  so  vermindern  sie  im  Sommerhalbjahr  die  Temperaturzunahme,  die  sonst  daselbst 
eintritt,  und  können  sie  sogar  ins  Gegenteil  verwandeln.  Ebenso  können  die  Land-  oder  Seewinde 
die  normale  Temperaturverteilung  in  den  Depressionsgebieten  modifisieren,  und  auch  die  Gebirge 
nehmen  einen  Einfluss  auf  dieselbe,  der  auf  der  Luv-  und  Leeseite  derselben  verschieden  ist. 
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das  einer  negativen  Temperatnr^bweidiangy  das  warme  das  einer  positiven.  Im  Mittel 
von  76  Fällen  der  Jahre  1876 — 1880,  die  den  täglichen  Wetterkarten  des  Physi- 
kalischen Zentral-Observatorinms  in  St  Petersburg  entnommen  worden  sind,  erhielt 
er  folgende  Ergebnisse: 

Relative  Grösse  des  warmen  and  des  kalten  Gebietes  in  einer  Depression. 


Jahreazeit 

Winter 

Frtthling 

Sommer 

Herbst 

Jahr 

Grösse  des  warmen  Raumes 
Grösse  des  kalten  Raumes 

74 

26* 

52 

48 

3f 

54 
46 

53  Pros. 
47      , 

Im  Winter  überwiegt  die  Erwärmung  (positive  Temperaturabweichung),  im 
Sommer  die  Erkaltung,  im  Frühling  und  Herbst  besteht  ein  geringer  Überschuss  der 
Erwärmung  über  die  Erkaltung. 

Teilt  man  das  Depressionsgebiet  in  4  Sektoren,  einen  vorderen  rechts  (im 
Sinne  der  Fortbewegung),  einen  hinteren  rechts  und  einen  vorderen  und  hinteren 
Sektor  auf  der  linken  Seite  und  bezeichnet  dieselben  mit  I,  n,  DI,  IV,  so  erhält  man 
folgende  mittlere  Temperaturabweichungen  (7  und  8"* am): 

Sektor  der  Depression,  fortschreitend  von  W  nach  E. 


n 


m 


IV 


I  und  u 


II  und  m 


Diff.m-I 


sc 


8W 


NW 


N 


Rechte  Seite 


Linke  Seite 


5.0 


Temperaturabweichung. 
Jahr  I       3.2        |       1.2        1     —1.8      |      -0.5      |  2.2  |        —1.1 

Winter:  SE  5.7,  NW  —2.3,  Diff.  8.0;  Sommer:  SE  1.5,  NW  —2.1,  Diff.  3.6. 

Die  rechte  Seite  der  Cyklone  (oder  der  Barometerdepression)  im  Sinne  der 
Fortbewegung  ist  das  ganze  Jahr  hindurch  warm,  die  linke  ebenso  kalt.  Vom  Herbst 
bis  zum  Frühjahr  überwiegt  über  der  ganzen  Area  der  Depression  die  Erwärmung, 
im  Sommer  aber  die  Erkaltung.  Die  mittlere  Abweichung  der  Temperatur  beträgt 
im  Januar  3.7  «,  im  Juli  — 0.8". 

Der  Temperaturunterschied  zwischen  der  rechten  Seite  einer  Barometerdepression  mit  ihren 
SE-  und  S- Winden  und  der  linken  Seite  mit  den  N-  und  NW- Winden  ist  in  einzelnen  Fällen  selbst 
in  West-  und  Südeuropa  sehr  gross.  So  z.  B.  hatten  am  15.  Oktober  morgens  unter  dem  Einflüsse 
eines  Luftdruckminimums  über  dem  thyrenischen  Meere  Neapel  24®.  Liyomo  21®,  dagegen  Toulon 
10®,  Perpignan  6®.  Ähnliche  Fälle  kommen  öfter  vor.  Besonders  gross  und  schroff  sind  aber  die 
Temperaturwechsel  in  den  Vereinigten  Staaten  im  Winter,  infolge  der  raschen  Wärmeabnahme  mit 
der  geographischen  Breite  und  dem  raschen  Fortschreiten  der  Barometerminima.'). 


1)  Einen  bemerkenswerten  Fall  habe  ich  in  der  Zeitschrift  f.  Met.  IV.  1869.  S.  111 — 114 
beschrieben.  Am  20.  Januar  1866  hatten  die  östlichen  Staaten  das  Monatsmaximum  der  Tempe- 
ratur bei  SW-  und  S- Winden,  die  westlichen  gleichzeitig  das  Monatsminimum  bei  NW- Winden,  der 
mittlere  Temperaturunterschied  auf  eine  Distanz  von  ca.  7  Längegraden  betrug  im  Mittel  der 
Extreme  32®  C.  Am  19.  scheint  die  Differenz  noch  grösser  gewesen  zu  sein,  jedenfalls  lagen  die 
Gegensätze  noch  näher  bei  einander.  Der  rasche  Temperaturwechsel  beim  Fortschreiten  des  Baro- 
meterminimums vollzog  sich  zumeist  unter  heftigen  Gewittern,  die  in  der  Nacht  vom  19.  auf 
den  20.  von  Nord  nach  Süd  mehr  als  10  Breitegrade  zurücklegten  und  ebenso  von  Wisconsin  bis 
in  den  Staat  New- York  f ortschritten.  Die  Temperaturänderungen,  die  das  Gewitter  begleiteten, 
betrugen  mehrfach  über  30®  innerhalb  6  Stunden.  Z.B.  (Illinois)  Dubois,  19.  Januar  Uham 
21®  C.  5h  p  16.7®,  Weststurm  mit  Gewitter.  8hp,  Wind  dreht  sich  nach  NW,  es  fällt  Schnee, 
wird  bitter  kalt.     20.  Januar  5h  am  — 19.4®,  Temperaturwechsel  36®  in  12  Stunden.     Golconda 
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Dies  sind  die  wichtigsten  Thatsachen  in  Bezug  anf  die  Wärmeverteilang  an 
der  Erdoberfläche  im  Gebiete  der  Barometerdepressionen.  Da  in  warmen  Ge- 
bieten der  Lnftdmck  langsamer  mit  der  Höhe  abnimmt  als  in  kalten,  so  müssen 
wir  schliessen,  dass  die  Verteilung  des  Luftdruckes  in  grösseren  Höhen  oberhalb 
einer  Barometerdepression  nicht  unerheblich  abweicht  von  jener,  an  der  Erdoberfläche, 
und  dass  über  der  vorderen  rechten  Seite  in  der  Höhe  der  Luftdruck  grösser  ist,  als 
über  der  hinteren  linken  Seite  der  Depression.  Auf  die  bedeutsamen  weiteren  Fol- 
gerungen, die  sich  daraus  ergeben,  kann  erst  später  eingegangen  werden. 

Noch  soll  kurz  die  Verteilung  der  anderen  meteorologischen  Elemente  in  der 
Umgebung  einer  Barometerdepression  in  Betracht  gezogen  werden,  wobei  hauptsäch- 
lich die  Ergebnisse  für  Upsala  und  Thoi^shavn  berücksichtigt  werden. 

Mittlere  Bewölkung  im  Umkreise  einer  Barometerdepression. 


Sektor  der 
Depression 


Winter 
Sommer 


N 


9.0 
8.1 


NE 


9.5 

7.5 


0.1 
6.6 


S£ 

Upsala. 

8.6    I 
6.9 


S 


6.6 

5.8 


SW 


4.5* 
3.5* 


W 


5.2 
5.8 


NW     Mittel 


I 


9.3 
7.5 


7.7 
6.5 


Mittel:  Thorshavn,  Upsala,  Swinemünde,  Wien. 

8.9    I     8.2    I     7.6    I     7.2    |     6.9    |     6.3*  |     7.1    | 


Jahresmitt.  |     8.9    |     8.2    |     7.6    |     7.2    |     6.9    |     6.3*  |     7.1    |     8.5 

Der  N-  und  NE-Sektor  einer  Depression  hat  die  grösste  mittlere  Bewölkung, 
der  südwestliche  die  kleinste  zu  Upsala  wie  zu  Thorshavn.^)  Dabei  ist  zu  beachten, 
dass  im  N-  und  NE-Sektor  E-  und  SE- Winde  wehen,  im  südwestlichen  Sektor  aber 
NW- Winde.  Die  mittlere  Bewölkung  in  einer  Depression  ist  Sommer  wie  Winter 
sehr  gross.  Für  die  mittlere  Area  eines  Barometermaximums  ist  die  mittlere  Be- 
wölkung zu  Upsala  im  Winter  6.8,  im  Sommer  2.8,  zu  Thorshavn  resp.  5.9  und  5.5, 
also  viel  kleiner  als  in  der  Barometerdepression. 

Die  Abnahme  der  mittleren  Bewölkung  mit  der  Entfernung  vom  Zentrum  der 
Depression  kommt  im  Winter  nur  wenig  zur  Geltung,  viel  mehr  im  Sommer. 

Regenwahrscheinlichkeit  im  Umkreise  eines  Barometerminimums. 

Jahresmittel. 


Sektor 

N 

NE 

E 

SE 

S 

SW 

W 

NW 

Thorshayn 

.82 

.76 

.80 

.90 

.85 

.80 

.73* 

.77 

Upsala 

.78 

.64 

.60 

.49 

.27 

.15* 

.59 

.67 

Swinemünde 

.56 

.34* 

.39 

.62 

.70 

.72 

.71 

.65 

Wien 

.61 

.57 

.44 

.34* 

.53 

.62 

.77 

.70 

Mittel 

.81 
.45 
.61 
.59 


(37®  20'  nördl.  Br.),  19.  Januar  10  hp  abends  21.1®,  herannahender  NW.Sturm,  Gewitter  mit 
Hagel,  11h  15  Sturm  vorüber,  —2.2®,  4 harn  —12.2,  Änderung  33.6  in  6  Stunden.  Veray 
(Indiana),  19.  Januar  9hp  20®,  um  11h  SW-Sturm  mit  schrecklichem  Gewitter,  Temperatur  21.1®, 
das  Gewitter  bewegt  sich  nach  NE.  Am  20.  morgens  dreht  sich  der  Wind  nach  NW,  der  Regen  geht 
in  einen  Schneesturm  über,  5  h  am  — 10®  C,  Temperaturänderung  31.1  ®  in  6  Stunden.  Dies  sind 
nur  einzelne  Beispiele.  Diese  grossen  Temperaturunterschiede  sind  nicht  bloss  die  Wirkung,  sondern 
auch  sugleich  eine  der  Ursachen  des  raschen  Fortschreitens  der  amerikanischen  Barometerminima. 
1)  Für  eine  Inlandstation  wie  Wien  sind  die  Bewölkungsyerhältnisse  etwas  anders,  was  be- 
sonders im  Sommer  recht  deutlich  hervortritt.  Die  folgenden  Zahlen  dürften  überhaupt  für  die 
Nordseite  der  Alpen  gelten: 

Sektor  N  NE  £  SE  S 

Wien,  Sommer         5.9  5.6  4.2  2.9*  4.4 

Zentrum  der  Depression  7.6,  des  Barometermaximums  1.7. 
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SW 

5.8 


W 
5.6 


NW 
6.1 
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Die  Begenwahrscheinlichkeit  in  den  verschiedenen  Sektoren  einer  BarometerdepresBion  ist 
nach  den  Lokalitäten  viel  mehr  yerschieden  ala  die  Bewölkung.  Die  Lage  zum  Meere  und  gegen 
nahe  BergzUge  beeinfluBat  die  Lage  des  regenreichsten  Sektors  einer  Barometerdepreasion.  Thors- 
hayn  dürfte  normale  Verhältnisse  haben,  die  grösste  Begenwahrscheinlichkeit  hat  die  vordere  rechte 
Seite  der  Barometerdepression,  die  kleinste  die  Rückseite  und  die  linke  Seite.  In  Wien  aber  ver- 
hält es  sich  umgekehrt,  der  meiste  Begen  fällt  auf  der  Bückseite  einer  Barometerdepression.  Das 
wird  für  die  Nordseite  der  Alpen  siemlich  allgemein  gelten.  Die  Begenverhältnisse  in  der  Um- 
gebung einer  Barometerdepression  müssen  deshalb  für  jeden  Ort  speziell  untersucht  werden,  nur 
Orte  auf  grossen  Ebenen  und  ozeanische  Inseln  werden  normale  durchschnittliche  Verhältnisse 
aufweisen  können. 

Die  Regeiiwahrscheinlichkeit  nimmt  mit  der  Entfernung  vom  Zentrum  der 
Depression,  d.  i.  in  der  Kichtung  nach  der  Gegend  des  höheren  Luftdruckes  hin  ab 
und  ist  im  Zentrum  eines  Barometermaximums  am  kleinsten. 


Luftdruckzone    Minimum  I    <  745    1  745—755    755—760  i  760—765  |    >  765    ,  Maximum 


I 


Begenwahrscheinlichkeit. 


Thorshavn 

Upsala 

Wien 


.94       I        .96 

.67       I        .56 

.78  — 


.90 
.47 
.67 


.83  I  .79  j  .60 
.32  I  .25  I  .24 
.60  .47       I        .33 


.35 
-10 
.12 


Die  Gewitterhäufigkeit  ist  in  Swinemünde  nach  Krankenhagen  auf  der  E-  und  SE-Seite 
einer  Barometerdepression  am  grössten.    Das  gilt  auch  ziemlich  allgemein  für  ganz  Westeuropa. 

Die  Häufigkeit  der  Nebel  ist  durchschnittlich  am  grössten  zwischen  einem 
Barometermaximum  und  einem  Barometerminimum.  Im  Winter  hat  auf  dem  Fest- 
lande auch  das  Zentrum  eines  Barometermaximums  eine  sehr  grosse  Nebelhäufigkeit, 
das  Zentrum  einer  Barometerdepression  hat  dagegen  wenig  Nebel  wegen  der 
stärkeren  Winde  und  der  höheren  Temperatur.     Im  Sommer  gilt  das  nicht  mehr. 

Die  mittlere  Windstärke  in  den  verschiedenen  Sektoren  einer  Barometer- 
depression ist  nicht  überall  die  gleiche,  in  Nordamerika  ist  sie  z.  B.  am  grössten  auf 
der  Rückseite  der  Depression,  im  westlichen  und  mittleren  Europa  auf  der  Vorderseite 
derselben.  Sie  nimmt  jedoch  fast  stets  mit  der  Entfernung  vom  Zentrum  ab.  Im 
Zentrum  selbst  aber  ist  die  Windstärke  auch  gering. 

Die  grösste  Windstärke  wird  im  Durchschnitt  in  einiger  Entfernung  vom 
Zentrum  erreicht,  dann  nimmt  die  Windstärke  in  der  Richtung  gegen  den  höheren 
Luftdruck  hin  wieder  ab,  die  Gegend  höchsten  Druckes  hat  die  kleinste  Windstärke. 

In  Westeuropa  und  über  dem  Nordatlantischen  Ozean  findet  sich  die  grösste 
Windstärke  in  den  südlichen  und  westlichen  Sektoren  der  Barometerdepression,  die 
kleinste  im  östlichen  und  nordöstlichen  Sektor.  Mit  andern  Worten:  die  grösste 
Windstärke  hat  der  vordere  Sektor  der  rechten  Seite  der  Depression  (im  Sinne  des 
durchschnittlichen  Fortschreitens  derselben),  die  kleinste  der  vordere  Sektor  auf  der 
linken  Seite  derselben. 

Mittlere  Windstärke  in  den  Sektoren  einer  Barometerdepression.     Jahresmittel 

(S  Orte),  Skala  0—6. 
Sektor  N  NE  E         8E  S  SW         W         NW 

Windstärke         2.4         1.9*         2.2         2.7         3.2         3.7         3.1         2.8 

Witterung  in  den  verschiedenen  Sektoren  einer  Area  hohen  Luft- 
druckes.    Bebber^)  hat  darüber  spezielle  eingehende  Untersuchungen  angestellt, 

1)  W.  van  Bebber,  Das  Wetter  in  den  barometrischen  Maxima.  Arohiv  der  Deutschen 
See  warte.   XV.    1892.    Nr.  4.    Hamburg. 
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deren  Ergebnisse  die  vorstehenden  Erörterungen  wesentlich  ergänzen.  Er  gründete 
dieselben  auf  die  synoptischen  Karten  der  Deutschen  Seewarte  (1881 — 1890).  Die 
auf  denselben  auftretenden  barometrischen  Maxima  (1479  an  der  Zahl)  und  die  me- 
teorologischen Daten  für  8**  morgens,  die  nach  den  Lagen  des  Kernes  der  Maxima 
gruppiert  und  dann  gemittelt  worden  sind,  bildeten  die  Grundlage.  Es  wurden  alle 
Fälle  in  Betracht  gezogen,  in  welchen  über  ganz  Deutschland  die  Luftbewegung 
eine  anticyklonale  war,  ohne  Rücksicht  auf  die  Höhe  des  Barometerstandes.^) 

Je  nach  der  Lage  des  Kernes  des  Maximums  worden  9  Fälle  unterschieden:  I.  Lage  in  N 
und  NNE,  II.  Lage  in  NE  und  ENE  etc.,  IX.  zentrale  Lage.  In  der  nachfolgenden  Tabelle  findet 
man  das  Hauptergebnis  der  auf  die  Witterung  bezüglichen  Daten  übersichtlioh  zusammengestellt. 
Die  mehr  auf  die  Wetterprognosen  bezüglichen  Untersuchungen  der  Häufigkeit  der  verschiedenen 
Lagen  in  allen  Monaten ,  der  Andauer  derselben  und  der  Aufeinanderfolge  der  Lagen,  sowie  der 
Windrichtung  bei  den  9  Lagen  in  Nordwest-,  Ost-  und  Süddeutschland  müssen  hier  übergangen 
werden. 

Witterung  bei  anticyklonaler  Luftbewegung  über  Mitteleuropa  nach  van  Bebber. 
Lage  des  Kernes  eines  Barometermazimums. 


Maximum  in     :     N 
Windrichtung    i    NE 


Winter 
Frühling 
Sommer 
Herbst 


Winterhalbjahr    1 
Sommerhalbjahr  { 

Winterhalbjahr 
Sommerhalbjahr  | 

Winterhalbjahr    I 
Sommerhalbjahr  | 

Jahr  I 


NE 
E 


E 

SE 


SE 


6 


8W 


W 


NW     Zentral 


SW   I     W     I   NW   I     N     I       — 


Temperaturabweichung  8  h  a  m. 


-3.1 

—4.3* 

•1.6 

—1.0 

0.4 

1.9 

■1.6' 

—1.9 

-2.4  I 
(2.4) 
2.1 

—0.5  ! 


—0.5 
2.5 
1.6 
0.8 


ao  2.4 

1.8  —2.0 

—0.9  1—1.0 

0.3  I  —1.1 


0.1     —1.0 

—1.4 

—2.2     -2.6* 

—0.9 

— 1.3*  —0.2 

—0.2 

—1.4     —1.4 

—1.7 

2.9 
1.6 


2.7* 
1.4 


Bewölkung  0 — 4. 
3.1  I      2.8  I      3.0  I      8.4 
0.3*      2.1        2.7        2.7 


Nebelhäufigkeit  (starke  Nebel).    Prozent. 


38 
10 


67 
18 


47 
9 


20 
9 


■\ 


3.0  I 

2.5  I 

31  I 
13 


I     18     1       9     I       9*1     10     . 
Regenwahrscheinlichkeit  (in  Prozent). 
43     I     32*  I     33     I     49     !     62     I     78     I     70 

54     I     44     I     42*  I     68     I     76     I     68     I     58 

Wahrscheinlichkeit  stärkerer  Niederschläge. 

9     I       5     I      4*  I     15     I     20     I     18     I       9 


2.8 
2.2 


35 
15 


2.9 

1.8 


45 
13 


54 
45 


i       45 


Interessent  ist  die  Wanderung  des  Maximums  der  Temperatur  von  dem  südlichen  Quadranten 
der  Hochdruckgebiete  im  Winter  auf  den  östlichen  im  Sommer,  und  der  Minima  von  den  NE- 
Quadranten  derselben  im  Winter  auf  die  westlichen  im  Sommer.*) 

Die  Wärmeverteilang  über  Europa,  wenn  im  Winter  ein  Barometermaximum 
daselbst  sich  eingestellt  hat  and  einige  Zeit  verweilt,  ist  höchst  charakteristisch. 
Liegt  das  Zentram  über  Mitteleuropa,   so   herrscht  hier  strenge  Winterkälte,   die 


1)  Dies  erklärt  die  grössere  Zahl  der  «Maxima**  im  Sommer,  440  gegen  346  im  Winter,  und 
die  von  der  charakteristischen  Witterung  echter  Barometermaxima  vielfach  abweichenden  Ergeb- 
nisse, oder  wenigstens  das  schwächere  Hervortreten  derselben  in  den  obigen  Mittelzahlen. 

2)  Beispiele  für  das  Zentrum  der  Barometermaxima:  Temperaturabweichung  Winter- 
halbjahr: Swinemünde  — 2.2,  Upsala  — 2.9,  Petersburg  — 4.3;  Sommerhalbjahr:  Swinemünde  -f 0*6| 
Upsala -|-0.1,  Petersburg  4-0-7 *^*  Regenwahrscheinlichkeit:  Petersburg  Winterhalbjahr  20  Proz., 
Sommerhalbjahr  0  Proz.  Siehe  W.  Koppen,  Abhängigkeit  des  klimatischen  Charakters  der  Winde 
von  ihrem  Ursprünge.  Bep.  für  Met.  IV.  1875.  In  dieser  Abhandlung  wird  das  erste  Mal  der 
wesentliche  Unterschied  zwischen  den  Eigenschaften  cyklonaler  und  anticyklonaler  S& Winde  her- 
vorgehoben. 

26* 
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Temperatur  steigt  sowohl  nach  Norden  wie  nach  Süden  nnd  die  Temperatur  anter 
60  0  nördl.  Br.  ist  dann  oft  ebenso  hoch  wie  unter  45  ^  ja  seihst  40  ^  im  Süden.  Die 
täglichen  Wetterkarten  zeigen  in  jedem  Winter  solche  Fälle. 

Ein  Beispiel  dafür  geben  die  Tage  vom  22.  bis  25.  Dezember  1898.  Für  die  mittlere  Länge 
Yon  ca.  10^  E.  liefern  die  Wetterkarten  für  7 — 8  h  morgens  folgende  mittlere  Barometerstände  nnd 
zugehörige  Lufttemperaturen  von  N  nach  S: 


Christians- 
snnd 

Scudes- 
naes 

Sylt 
Kopen- 
hagen 

Hamburg 
Berlin 

Chemnitz 
Bamberg 

Kaisers- 
lautem 

Zürich    1    Genf 

München  1    Turin 

Passau    1    Riya 

Nizza 
Liyomo 

Rom 
Cagliari 

Palermo 
Malta 

758 
6 

764 
6 

771 
4 

774 
—0.6 

777 
—5 

777 

-7  Vi 

775 
—2 

770 
2 

767 
2 

764 

8« 

Im  Norden  herrschen  W*  und  NW- Winde,  in  Mitteleuropa  Windstille,  im  Süden  N-  nnd  N£- 
Winde  (aus  dem  Maximum  heraus).  Deshalb  ist  es  bei  dieser  Luftdruckverteilung  oft  im  Norden 
wärmer  als  im  Süden. 

Ist  ein  Barometermaximnm  über  Enropa  stationär  geworden,  so  beherrscht  es 
das  Wetter  oft  längere  Zeit  und  bringt  grosse  Trockenheit  zu  allen  Jahreszeiten, 
nnd  hohe  Temperatur  im  Sommerhalbjahr.  Die  herabsinkende  Bewegung  der  Luft  in 
den  grossen  Barometermaxlmis  lässt  keine  erheblichen  Niederschläge  zu.  Die  Dürre- 
periode in  Westeuropa  im  Sommer  1887  z.  B.  und  im  Frühling  1893,  sowie  die 
hohe  Temperatur  der  Septembermonate  1895  und  1898   sind  gute  Beispiele  dafür.  0 

IV.  Die  vertikale  Temperaturverteilung  in  den  Barometerminima  und  -Maxima  und 
Ihr  Einfluee  auf  die  Drucicverteiiung  in  den  höheren  Schichten. 

Die  Barometerdepressionen  sind,  wie  wir  ohen  festgestellt  haben,  an  derErd- 
oberfläche  im  Winter  durchschnittlich  von  Erwärmungen  begleitet^  sie  sind  Orte 
höherer  Temperatur,  die  Kückseite  der  Depression  ausgenommen.  Im  Sommer  aller- 
dings hringen  die  Barometerdepressionen  mit  ihrer  grösseren  Bewölkung  und  den 
Niederschlägen  eine  Abkühlung,  aber  auch  dann  ist  wenigstens  die  rechte  Vorderseite 
warm.  Die  nächste  Frage  ist  nun,  wie  weit  diese  Erfahrungen  auch  auf  die  höheren 
Luftschichten  ausgedehnt  werden  dürfen.  Diese  Frage  kann  zunächst  durch  Beob- 
achtungen auf  höheren  Berggipfeln  beantwortet  werden. 

Hildebrandsson^)  war  der  erste,  welcher  diese  Frage,  teilweise  wenigstens, 
zu  beantworten  gesucht  hat.  Er  berechnete  die  Temperaturahnahme  zwischen  Cler- 
mont  Ferrand  (388  m)  und  dem  Puy  de  Dome  (1467)  im  südlichen  Frankreich  im 
Winterhalbjahr  (Oktober  bis  April)  bei  verschiedenen  Richtungen  des  Gradienten 
und  für  verschiedene  Luftdruckzonen.  Er  fand,  dass  die  Wärmeabnahme  mit  der 
Höhe  in  der  Barometerdepression  eine  viel  raschere  ist,  etwa  im  Verhältnis  von 
0,74  zu  0,20  pro  100  m,  als  im  Gebiete  höheren  Luftdruckes.  Der  Wärmeüberschuss 
an  der  Erdoberfläche  im  Gehiete  der  Barometerdepression  geht  in  der  Höhe  rasch 
verloren. 

Die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  ist  ferner  im  vorderen  Sektor  auf  der  rechten 
Seite  der  Depression  am  langsamsten,  auf  der  hinteren  Seite,  wo  die  NW-  und  N- 


1)  Nature.  1887.  Aug.  25.  S.  396.  The  recent  drougfat-  Gute  belehrende  Dantellung  der 
anticyklonalen  Witterung.  —  Lese,  Met.  Z.  B.  29.  1894.  S.  121.  —  Met.  Z.  1901.  S.  585  über 
die  Ursachen  der  grossen  Trockenperioden. 

2)  Hildebrand 8 son,  Sur  la  distribution  etc.     Upsala  1877.    pag.  18. 
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Winde  wehen,  am  raschesten.  Daraas  folgt,  dass  auch  die  mittlere  Temperatur  der 
Luftsäule  in  einer  Barometerdepression  im  vorderen  Teile  der  Depression  auf  deren 
rechter  Seite  am  höchsten  ist,  dagegen  im  hinteren  Teile  der  linken  Seite  am  nie- 
drigsten. In  grösserer  Entfernung  vom  Zentrum  der  Depression  ist  auf  deren  Vor- 
derseite in  den  Morgenstunden  des  Winters  fast  gar  keine  Temperaturahnahme,  oft 
sogar  eine  Temperaturzunahme  mit  der  Höhe  anzutreffen.  Ursache  davon  ist  hier 
offenhar  die  geringe  Windstärke  oder  selbst  Windstille  und  der  Einfluss  der  nächt- 
lichen Wärmestrahlung,  welche  die  untersten  Luftschichten  am  Boden  am  stärksten 
abkühlt. 

Für  ein  grösseres  Höhenintervall  und  zahlreiche  Stationen  in  verschiedenen 
Niveaus  habe  ich  eine  ähnliche  Rechnung  angestellt,  deren  Ergebniss  nachstehend  im 
kurzen  Auszuge  angeführt  werden  soll, 

Vertikale  Temperaturvertheilung  in  den  Ostalpen  im  Winter  7^  Morgens 
in  den  Gebieten  der  Barometermaxima  und  -Minima. 

MittLTemp.- 
Hühe  500       1000      1500     2000      2500      3000      3500     Mittel      Abnahme 

pro  100  m 
Maximum    —8.1     —4.5     —3.6     —2.9     —5.3     —8.7  —14.3     —5.7  0.21 

Minimum    —2.2     —5.0     —7.8  —10.6  —13.5  —16.2  —19.1  —10.6  0.56 

Differenz    —5.9         0.5         4.2         7.7         8.2         7.5         4.8         4.9  — 

In  der  Höhe  von  ca.  272  km  ist  der  TemperaturunterBchied  am  grössten  und  zu  gunsten 
der  Anticyklone,  nach  oben  nimmt  dieser  Wärmeüberschuss  ab. 

Auf  der  Westseite  einer  Depression  ist  die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  am  raschesten, 
in  unserem  Falle  0.63  pro  100  m,  auf  der  Ost-  und  Südseite  dagegen  nur  0.42,  auf  der  Nord- 
seite 0.47. 

Im  Zentrum  der  Maxima  war  die  mittlere  Temperatur  — 8.6,  der  Minima -f- 1-9,  aber  schon 
in  1500  m  waren  die  Minima  wärmer — 1.2®  gegen  — 3.9,  die  Temperaturzunahme  reicht  bis 
2000  m,  wo  —0.9®  erreicht  wird. 

Die  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  ist  demnach  am  kleinsten  im  Gebiete  der 
Barometermaxima  und  auf  der  rechten  Seite  der  Barometerdepressionen,  am  raschesten 
im  zentralen  Gebiete  der  Barometerminima  selbst  und  auf  deren  linker  Seite. 

Die  mittlere  Temperatur  der  ganzen  Luftsäule  bis  zu  31/2  km  Höhe  ist  am 
höchsten  in  den  Barometermaximis  und  auf  der  rechten  Vorderseite  einer  Barometer- 
depression, am  niedrigsten  auf  der  Rückseite  der  Barometerdepressionen  und  auf  deren 
linker  Seite  überhaupt. 

Die  Sätze,  welche  Brounow  für  die  Temperaturverteilung  im  Gebiete 
einer  Cyklone  (Barometerdepression)  an  der  Erdoberfläche  gefunden  hat,  gelten 
demnach  für  die  ganze  Mächtigkeit  der  Luftmasse  bis  über  3V2  km 
Höhe.  Die  ganze  linke  Seite  der  Depression  ist  kalt,  die  ganze  rechte  Seite  warm. 
Das  Zentrum  der  Depression  ist  kälter  als  die  letztere,  während  es  an  der  Erd- 
oberfläche (in  den  Ostalpen)  wärmer  ist.  (Siehe  auch  die  folgenden  Zahlen  nach 
Teisserenc  de  Bort.     S.  407.) 

Das  Gebiet  der  Barometermaxima  ist  in  der  Regel  im  Winter  (über  dem  Lande)  an  der  Erd- 
oberfläche kalt,  ja  ein  Kältezentruni,  die  Temperatur  nimmt  aber  rasch  mit  der  Erhebung  zu,  bis 
zu  ca.  2  km,  dann  wieder  ab,  erst  in  mehr  als  3  km  Höhe  wird  die  niedrige  Temperatur  an  der 
Erdoberfläche  wieder  erreicht.  In  3V«  km  Höhe  ist  die  Temperatur  im  Gebiete  des  Barometer- 
minimums niedriger  als  Im  Gebiete  des  Barometermaximums  (Ostalpen). 
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Fig.  51. 


r/Lv 


Die  Wärmezunahme  mit  der  Höhe,  welche  oben  für  die  Ostalpen  wie  für  Mittelfrankreieh  im 
Gebiete  der  Baron)  etermaxima  und  selbst  noch  an  der  Vorderseite  der  Barometerdepressionen  bis 
zu  1 7'9  und  2  km  Höhe  konstatiert  wurde,  ist  eine  allgemeine  Erscheinung  im  Winter  der  gemässigten 
Zonen.  Die  seichte  kalte  Luftschicht  unten  ist  ein  Ergebnis  der  Wärmeausstrahlung  des  Bodens 
und  der  Windstille,  oder  einer  nur  schwachen  Bewegung  der  Luft 

Die  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  in  einem  Barometermaidmum  des  Winters  und  des 
Sommers  zeigt  die  Fig.  51  in  zwei  Beispielen.  Im  Winter  herrschte  Temperaturinversion  bis  gegen 
1000  m  hinauf,  im  Sommer  dagegen  umgekehrt  abnorme  Wärme  unten. 

Die  Konsequenz  dieser  vertikalen  Temperaturrerteilung  ist,  dass  die  Barometerminima  sich 
bis  zu  sehr  grossen  Höhen  der  Atmosphäre  erstrecken  können,    denn  in  kalter  Luft  nimmt  der 

Luftdruck  rascher  ab,  als  in  warmer.  Es  war  ein 
Irrtum,  dass  man  früher  annahm,  dass  wegen  der 
relativ  hohen  Temperatur  an  der  Erdoberfläche  im 
Gebiete  der  Barometerdepressiouen  und  der  niedrigen 
Temperatur  im  Gebiete  der  Barometermaxim a  der 
Luftdruck  über  einer  Barometerdepression  höher 
sein  müsse,  als  in  den  benachbarten  Anticy klonen, 
dass  demnach  ein  anticyklonales  Abfliessen  der  Luft 
dort  stattfinde.*)  Die  Cirusbeobachtungen  zeigen,  dass 
das  Ausfliessen  der  Luft  in  der  Höhe  aus  den  Cyklonen 
nicht  in  anticyklonalen  Bahnen  erfolgt,  sondern 
wahrscheinlich  auf  einem  Überwiegen  der  Zentrifugal- 
kraft gegenüber  dem  Gradienten  beruht. 

Die  Beobachtangen  in  den  bemannten  und 
die  Registrierungen  der  Temperatur  in  den 
unbemannten  Ballons  sowie  bei  Drachenaof- 
stiegen  stimmen  mit  den  Ergebnissen  der 
Beobachtungen  auf  Berggipfeln  überein.  Die 
Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  ist  auch  in 
freier  Atmosphäre  im  Winter  wie  im  Sommer 
bis  zu  einer  gewissen  Höhe  in  den  Anti- 
cyklonen  langsamer  als  in  den  Cyklonen,  wie  dies  auch  mit  der  Theorie  der  Temperatur- 
änderungen in  herabsinkenden  (Anticyklonen)  und  aufsteigenden  (Cyklonen)  feuchten 
Luftströmen  übereinstimmt. 

Spezieller  nachgewiesen  hat  dies  Teisserenc  de  Bort  mit  Hilfe  seiner  zahl- 
reichen Ballonaufstiege  bei  Paris.     Seine  Ergebnisse  sind: 

Im  Winter  ist  bis  zu  einer  Höhe  von  6  km  die  Temperatur  in  der  centralen 
Region  der  Barometerminima  niedriger  als  in  jener  der  Hochdruckgebiete,  dasselbe 
gilt  auch  noch  nahezu  für  die  mittlere  Region  überhaupt.  Ganz  besonders  kalt  ist 
die  mittlere  Partie  der  Niederdruckgebiete  im  Frühjahre.  In  grösseren  Höhen  aber 
kehrt  sich  das  Verhältnis  um  und  die  Gebiete  der  Barometermaxima  werden  kälter 
als  die  der  Barometerminima.  Die  niedrigsten  Temperaturen,  die  man  bisher  in  sehr 
grossen  Höhen  der  Atmosphäre  angetroffen  hat,  fanden  sich  über  einem  Barometer- 
maximum an  der  Erdoberfläche.^) 


Temperaturabnahme  mit  der  Höhe. 
I.  Ballonfahrt  am  12.  Januar  1894. 
n.  Ballonfahrt  am  15.  Septbr.  1898. 


1)  Z.  B.:  R.  Abercromby,  Weather.  London  1887.  pag.  138  etc.  Deutache  Ausgabe.  Frei- 
burg 1894.    S.  93  etc.    Femer:    Zeitschrift  f.  Met.  XI.    1876,  S.  18  u.  99. 

2)  Z.  B.:  Am  5.  Dezember  1901  gaben  zwei  Ballons  sondes  über  Paris  in  einem  ausgebreiteten 
Barometermazimum  von  770  mm  Übereinstimmend  eine  Temperatur  Ton  — 73®  in  12 — 13  km  Höhe. 
Die  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  über  Mitteleuropa  überhaupt  war  damals  bis  zu  5  km  bloss 
0.27®  pro  100  m,  von  5 — 10  km  aber  schon  0.73  und  von  10 — 12  km  rund  1®  pro  100  m.  —  Am 
25.  Jan.  1905  wurde  gleichfalls  in  einem  Bar.-Max.  über  S.  Louis  (V.  St.)  in  14.8  km  —85.6  ®  registriert. 
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Für  die  Verteilung  der  mittleren  Temperaturen  in  den  yerschiedenen  Teilen  der  Barometer- 
minima  und  -Maxima  im  Winter  und  Frühjahr  giebt  Teisserenc  de  Bort  folgende  Daten: 


Winter 

Frühjahr 

Höhe 

Niederdruckgebiet 

Hochdruckgebiet 

Niedrig     Hoch 

Zentrum 

Mittl. 
Teil 

Rand 

Band 

Mittl. 
Teil 

Zentrum 

Mittl.  TeU 

0— 2V»km 

—  2.1 

—   0.8 

8.9 

—  0.9 

—  1.9 

—  1.0 

—   1.5             3.0 

2V«— 5 

—  11.9 

—  13.3 

—   6.3 

—   9.7 

—  13.0 

—  7.2 

—  14.2      —  8.0 

5—772 

—  24.0 

—  27.5 

—  21.1 

—24.8 

—  26.7 

—  27.5 

—30.0      —21.8 

7V2— 10 

—  38.0 

—  41.9 

—  39.2 

—  37.9 

—  45.3 

—48.5 

—  47.0      —40.8 

Im  Winter  ist  in  den  Gebieten  der  Barometerminima  die  Temperatur  in  der  Region  der  NE 
bis  NW-Winde  (also  auf  der  N  und  NW-Seite)  sehr  niedrig,  dagegen  viel  höher  in  den  Regionen 
der  W-  und  SW- Winde.  In  den  Hochdruckgebieten  sind  die  Unterschiede  unbedeutender.  Im 
Frühling  dagegen  sind  die  wärmsten  Gebiete  der  Depressionen  jene  mit  E-  und  SE- Winden  (also  im 
N£-Quadranten),  am  kältesten  jene  im  SW-Quadraten.  In  den  Hochdruckgebieten  finden  sich  die 
höchsten  Temperaturen  im  Norden,  wo  W-  und  SW- Winde  herrschen.  Dies  giebt  eine  sehr  grosse 
Temperaturdifferenz  zwischen  dem  nördlichen  Rand  eines  Hochdruck-  und  dem  südlichen  Rand 
eines  Niederdruckgebietes.*) 

Für  den  mittleren  Temperaturunterschied  zwischen  den  Niederdruck-  und  Hoch- 
druckgebieten  fand  ich  aus  den  internationalen  Ballonfahrten  folgende  Zahlen: 

Temperatur-Differenz:  Barometermaximum  —  Barometerminimum. 
Huhenschicht         0—2  2—4  4—6  6—8  8— 10  km 

Winterhalbjahr      0.8  4.6  4.2  2.3  —2.1 

Jahr  1.8  4.7  5.0  4.0  (1.8) 

Nur  die  Zahlen  für  das  Winterhalbjahr  sind  schon   einigermassen  verlässlich. 

Als  mittlere  Temperaturabnahme  pro   100  Meter  ergab  sich: 

Hochdruckgebiet  Niederdruckgebiet 

Winterhalbjahr    Jahr  Winterhalbjahr    Jahr 

U— 5    km                         0.35             0.40  0.52             0.53 

5— 10  km                         0.73              0.71  0.56              0.62 

0—10  km                         0.54              0.55  0.54             0.57 

Die  mittlere  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  ist  in  den  unteren  5  km  in 
den  Hochdruckgebieten  viel  langsamer  als  in  den  Niederdruckgebieten,  in  grösseren 
Höhen  kehrt  sich  das  Verhältnis  um.  Daselbst  nähert  sich  die  Temperaturabnahme 
in  den  Hochdruckgebieten  jener  der  adiabatischen  Temperaturabnahme  trockener 
Luft,  in  den  Niederdruck  gebieten  jener  feuchter  aufsteigender  Luft. 


1)  Mittlere  Temperaturen  im  Winter  und  Frühling  in  den  verschiedenen  Höhenschichten : 


Gebiet  der 

NW 

NE 
Boden  —  2^ji 

8E 
km 

SW-Wi 

Niederdruck 

—4.8 

—  1.1 

—  0.5 

1.9 

Hochdruck 

1.2 

—  1.0 

27*- 5  km 

1.2 

0.8 

Niederdruck 

—  17.1 

—  14.6 

—  11.7 

—  11.8 

Hochdruck 

—  10.1 

—  10.6 
5— 77«  km 

—  10.9 

—  9.7 

Niederdruck 

—33.7 

—30.0 

—  25.6 

—25.5 

Hochdruck 

—  19.6 

—26.1 

—  26.7 

—  24.5 
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Für  den  grossen  Temperaturunterschied  auf  Bfickseite  und  Vorderseite  einer  Depression 
giebt  Assmann  folgendes  Beispiel:  Am  12.  Mai  1900  wurde  in  der  nordwestliehen  Luftströmtiiig 
auf  der  Btickseite  einer  Depression  die  Temperatur  von  —  22  ®  schon  in  3.8  km  Höhe  ange- 
troffen; dagegen  am  8.  November  auf  der  Vorderseite  einer  atlantischen  Depression  erst  in  6  km. 
—  Bei  dem  Barometerminimum  vom  13.  Juni  1901  lag  die  Isotherme  von  0^  in  2000  m;  in  dem 
Hockdruckgebiet  vom  3.  September  1903  aber  erst  bei  5900  m. 

Vertikale  Verteilung  der  met.  Elemente  in  einem  Barometermaximu  m. 

Die  Berliner  Ballonfahrt  vom  11.  Juli  1901  bis  zu  7475  m  am  S£-Rand  eines  Barometer- 
maximums gab  Abs  mann  Gelegenheit  zur  Aufstellung  des  typischen  meteorologischen  ^Regime 
eines  sommerlichen  Karometermaximums.  Der  Aufstieg  dauerte  von  S^^a  bis  4*' pm  (grösste  Höhe), 
fast  wolkenloses  Wetter,  nördliche  Winde,  starke  tägliche  Perioden  der  Temperatur  und  Feuchtig- 
keit. Cumuli  in  2 — 2V2  km  Höhe,  langsame  Temperaturabnahme,  ja  vorerst  Zunahme  nach  oben 
am  Morgen,  bis  6  km  Abnahme  0.5^  pro  100  m,  erst  oberhalb  6  km  rasche  Abnahme. 

Die  .potentielle'^  Temperatur  erreichte  in  2500  m  30^,  d.  i.  die  Maximaltemperatur  unten, 
lose  Cumuli  hier  in  der  theoretisch  zu  erwartenden  Höhe.  Das  .Mischungsverhältnis*  (d.  i.  der 
Wasserdampfgehalt  x  [Gramm]  in  1000 -^x  Gramm  feuchter  Luft,  nachBezold)  bleibt  von  3  bis 
6  km  fast  constant  (also  Luftmasse  von  gleicher  Herkunft),  Wind  N£  in  allen  Schichten  constant, 
Geschwindigkeit  unten  lim,  oben  in  7  km  25  m,  welch  rasche  Zunahme  in  Anticyklonen  selten. 
Die  0  ^  Isotherme  lag  doch  schon  bei  3800  m,  nach  dem  Registrierballon  600  m  höher. 

Typisches  meteorologisches  Regime  eines  Barometermaximums  im  Hochsommer. 


Höhe              40  m 

500 

2300 

2750 

3220 

3720 

4350 

4600 

5085 

6220 

6790 

7340 

Luftdruck       763 

722 

583 

552.5 

522.5 

491.0 

454.5 

441.5 

416.0 

360.5 

334.6 

312.0 

Temperatur    19.6 

17.6 

6.8 

4.6 

2.2 

0.6 

—  3.2 

—4.2 

—  7.7 

—  13.0 

—  18.4 

—21.5 

Dampfdruck  10.2 

8.3 

4.1 

2.9 

1.7 

1.5 

1.5 

1.4 

1.3 

1.0 

0.8 

0.65 

R-Feuchtg.      60 

55 

55 

46 

33 

33 

40 

42 

40 

61 

75 

83 

Mischungs- 

Verhältniss      8.4 

7.2 

4.4 

3.3 

2.1 

2.0 

2.1 

2.0 

1.9 

1.8 

1.4 

1.3 

Potentielle ») 

Temperatur    19.2 

21.9 

29.0 

31.8 

33.6 

37.2 

39.8 

41.2 

42.7 

49.4 

49.6 

52.1 

Temperatur- 

abnahme               0.43       0.60      ( 

).49       0.51       0.32       0.60       0.40      0.72       0.47       0.92       0.58 

Einfluss  der  Temperaturverteilung  auf  die  Druckverteilung  iii 
denCyklonen.  Die  oben  beschriebene  Temperaturverteilung  im  Umkreise  eines  Baro- 
meterminimums bringt  es  mit  sich,  dass  die  Form  der  Isobaren  mit  zunehmender  See- 
höhe sich  ändern  muss,  demnach  auch  eine  Cyklone  mit  kreisförmigen  Isobaren  an 
der  Erdoberfläche  in  der  Höhe  asymmetrisch  wird.  Da  auf  der  Rückseite  und  auf 
der  linken  Seite  der  Barometerdepression  die  ganze  Luftmasse  kälter  ist  als  auf 
der  Vorderseite,  so  nimmt  dort  der  Lüftdruck  mit  der  Höhe  rascher  ab  als  hier,  die 
Vorderseite  der  Barometerdepression  hat  in  der  Höhe  in  gleichem  Niveau  einen 
grösseren  Luftdruck  als  die  Rückseite.  Wenn  die  Barometer depression  fortschreitet, 
so  wird  deshalb  in  der  Höhe  hinter  dem  abziehenden  Minimum  der  Luftdruck  noch 
sinken,  während  er  an  der  Erdoberfläche  schon  steigt. 

Loomis  hat  diese  Thatsache  zuerst  in  den  meteorologischen  Beobachtungen  auf  dem 
Mt.  Washington  (1914  m)  aufgezeigt  und  dieselbe  dann  bei  anderen  Bergstationen  in  Nordamerika 
wie  in  Europa  gleichfalls  konstatieren  können.  ,Das  Zentrum  niedrigen  Druckes  in  der  Höhe  des 
Mt.  Washington  blieb  in  einigen  Fällen  gegen  jenes  an  der  Erdoberfläche  um  320  km  zurück.*  Da 
in  den  Vereinigten  Staaten   der  Temperaturgegeusatz  zwischen   der  Vorder-  und  Rückseite  einer 


1)  d.  i.  jene  Temperatur,  welche  die  Luft,  unter  den  Druck  an  der  Erdoberfläche  gebracht 
(760  mm),  angenommen  hätte. 
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Barometerdepression  oft  ausserordentlich  gross  ist  (30 — 40^  C),  so  erklärt  derselbe  vollständig 
diese  scheinbar  so  auffallende  Erscheinung.  *) 

Man  hat  auf  Grund  dieser  Beobachtungen  den  Satz  aufgestellt,  ,dass  die  Achse  der  Cyk- 
lone  nach  rückwärts  (nach  links)  geneigt  sei.**  Unter  Achse  der  Cyklone  wäre  dann  die  Ver- 
bindungslinie der  Orte  niedrigsten  Luftdruckes  in  vertikaler  Richtung  zu  verstehen.  Man  muss 
sich  aber  sehr  wohl  hüten,  damit  die  Vorstellung  eines  regulären  Wirkeis  um  eine  stark  nach 
rückwärts  geneigte  Achse  zu  verbinden.  Die  Dimensionen  der  aussertropischen  Cyklonen  oder 
Barometerdepressionen  gestatten  eine  solche  Annahme  nicht. 

Die  aussertropischen  C>'klonen  haben  einen  horizontalen  Durchmesser,  der  meist  mehrere 
hundert  Male  grösser  ist,  als  ihre  vertikale  Höhe^),  sie  stellen  demnach  ganz  flache  Scheiben  dar. 
Es  fehlt  ihnen  zudem,  wie  wir  noch  sehen  werden,  in  Höhen  von  2 — 3  km  schon  die  linke  Seite 
fast  völlig.  Man  hat  es  demnach  bei  den  Cyklonen  der  mittleren  und  höheren  Hreiteu  gar  nicht 
mit  regulären  Wirbeln  zu  thun,  die  das  Barometerminimum  umkreisenden  Luftbewegungen  sind 
auf  eine  dünne  Schicht  nahe  der  Erdoberfläche  beschränkt,  ein  geschlossener  Wirbelring  ist  nur 
in  "seltenen  Fällen  vorhanden.  Der  niedrige  Luftdruck,  der  über  die  Erdoberfläche  hin  fortschreitet, 
giebt  in  seinem  Umkreis  den  Impuls  zu  einströmenden  Luftbewegungen,  ohne  dass  es  zur  Bildung 
eines  geschlossenen  rotierenden  Luftkörpers  kommt.  Letzteres  scheint  bei  unseren  Cyklonen  nur 
in  sehr  seltenen  Fällen  einzutreten. 

Die  Form  der  Barometerdepressionen  in  grösseren  Hohen.  Redu- 
ziert man  die  an  der  Erdoberfläche  beobachteten  Barometerstände  mit  Rücksicht  auf 


Isothermen  und  Isobaren  an  der  Erdoberfläciie. 


'63& 

Isobaren  in  1500  m. 


Fig.  55. 


Isobaren  in  3000  m. 
Änderung  der  Isobaren  mit  der  Höhe. 


Isobaren  in  4500  m. 
(Nach  A.  Angot,  Meteorologie.) 


1)  In  1914  m  Höhe  sinkt  der  Luftdruck  für  jeden  Grad  Temperaturabnahme  um  ca.  0.5  mm 
(d.  S.  303),  also  um  10  mm  für  20<^  Temperaturfall. 

2)  Nach  Loomis  reichen  die  amerikanischen  Cyklonen  oft  kaum  bis  zur  Höhe  des 
Mt.  Washington.  Bigelow  schätzt  nach  den  neuesten  amerikanischen  Wolkenmessungen  die  Höhe 
der  Cyklonen  der  Vereinigten  Staaten  auf  3 — 5  km.  Doch  kann  dies  keinesfalls  ganz  allgemein 
gelten,  da  die  Barometerdepressionen  die  Rocky  Mountains  oft  überschreiten. 
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die  daselbst  bestehende  Temperaturverteilung  in  der  Umgebung:  einer  Barometer- 
depression auf  ein  höheres  Niveau,  so  kann  man  den  Verlauf  der  Isobaren  daselbst 
konstruieren  und  mit  jenem  an  der  Erdoberfläche  vergleichen.  >j 

Die  vorstehenden  Figuren  zeigen  nach  Angot  die  Änderung  der  Form  der 
Isobaren  einer  an  der  Erdoberfläche  kreisförmigen  Cyklone  mit  zunehmender  Höhe 
unter  der  Voraussetzung  einer  bestimmten  Temperaturverteilung  (m.  s.  die  gestrichel- 
ten Isothermen  Fig.  52)  und  einer  gleichförmigen  Wärmeabnahme  in  allen  Teilen  von 
0.6  «  pro  100  m. 

Man  sieht,  wie  zunächst  schon  in  1500  m  das  Minimum  nach  NW  hin  ver- 
schoben wird,  während  die  inneren  Isobaren  eine  elliptische  Form  annehmen,  die 
äusseren  aber  gar  nicht  mehr  geschlossen  bleiben.  In  3  und  41/2  km  Höhe  giebt 
es  kein  geschlossenes  Minimum  mehr.  An  die  Stelle  desselben  ist  bloss  eine  Aus- 
buchtung der  Isobaren  getreten,  die  mit  zunehmender  Höhe  immer  flacher  wird.  Die 
in  Fig.  55  eingezeichneten  Windpfeile  zeigen  bloss  noch  eine  leichte  Ablenkung  der 
oberen  Winde,  ganz  ähnlich  jener  in  der  Cirrusregion  über  den  amerikanischen 
Cy klonen  nach  den  Wolkenbeobachtungen  am  £lue  Hill  (s.  Fig.  43,  S.  385). 

In  grosser  Höhe  verschwinden  die  cyklonischen  Gradienten  auf  der  Nordseite 
einer  Barometerdepression  an  der  Erdoberfläche  gänzlich.  Statt  eines  regulären  Wirbels 
zeigt  sich  dort  nur  noch  eine  Störung  in  dem  allgemeinen  westöstlichen  Verlauf  der 
Isobaren  in  Form  einer  nach  N  oder  NW  offenen  Einbuchtung,  eine  Art  „Teil- 
minimum^,  welches  dem  grossen,  der  allgemeinen  Zirkulation  der  Atmosphäre  zu- 
gehörigen Polarwirbel  tributär  ist.  2)  Solche  Teilminima  begleiten,  wie  wir  sehen 
werden,  auch  an  der  Erdoberfläche  öfter  die  grossen  Barometerdepressionen  zumeist 
auf  ihrer  rechten  Seite.  •"*) 

In  Wirklichkeit  wird  die  Auflösung  der  unteren  Isobaren  mit  zunehmender  Höhe  noch 
rascher  erfolgen  und  grösser  sein  als  in  unseren  Figuren:  erstlich  weil  die  Wärmeabnahme  mit 
der  Höhe  auf  der  Rückseite  der  Depressionen  grösser  ist  als  an  der  Vorderseite  (nicht  gleich- 
förmig, wie  oben  angenommen  worden  ist)  und  weil  überdies  noch  das  verstärkte  obere  Luft- 
druckgefälle vom  Äquator  gegen  den  Pol  hin  in  gleichem  Sinne  wirksam  ist. 

Die  regelmässigen  Cyklonen  mit  kreisförmigen,  ja  überhaupt  mit  geschlossenen  Isobaren  sind 
deshalb  nur  Gebilde  der  unteren  Luftschichten  und  haben  zuweilen  nur  eine  Mächtigkeit  von  wenig 
über  1  km  Höhe.  Der  Orkan  über  Irland  und  England  vom  26./27.  Februar  1903  hatte  unten 
kreisförmige  Isobaren  und  entsprechende  Winde.  Aber  schon  auf  dem  Ben  Nevis  (1343  m)  fehlte 
die  Nordseite  des  Wirbels  (Shaw). 


1)  M|öller  hat  ein  Verfahren  angegeben,  um  auf  Grund  der  unteren  Isobaren  und  Iso- 
thermen die  Isobaren  in  einem  höheren  Niveau  zu  konstruieren.  Annalen  der  Hydrographie  etc. 
Berlin  1882,  S.  212.  Tafel  12  und  Koppen,  Über  die  Gestalt  der  Isobaren  in  ihrer  Abhängigkeit 
von  Seehöhe  und  Temperaturverteilung.  Met.  Z.  1888.  Bd.  XXIII.  S.  470,  namentlich  S.  476  etc. 
Mit  instruktiven  Beispielen. 

2)  8.  auch  Sprung,  Lehrbuch    S.  218.    Asymmetrie  der  Cyklonen. 

3)  S.  auch  Laugthon,  Quart.  Joum.  R.  Met.  Soc.  IX.  pag.  81  und  D.  Archibald, 
Nature.  Vol  XXVI.  pag.  222,  in  Bezug  auf  das  Vorherrschen  bloss  der  südlichen  Hälfte  bei 
unseren  Wintercyklonen  auch  an  der  Erdoberfläche.  Dieselben  sind  grösstenteils  sekundäre  De- 
pressionen, die  an  der  Peripherie  der  grossen,  nahezu  ständigen  Cyklone  fortziehen,  deren  Zentrum 
im  Winter  durchschnittlich  bei  Island  liegt  und  deren  Gradienten  und  Winde  prädominieren. 
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Drittes  Kapitel. 

Sekundäre  Isobarentypen  sowie  einige  Witternngs-  nnd  Wetter- 
typen lokalen  Ursprungs.    nZngstrassen''  der  Barometerminima. 

I.  Nicht  geschlossene  Isobarenformen  und  die  denselben  entsprechende  Witterung. 

Neben  den  geschlossenen  Isobarenformen,  die  wir  als  Barometerminima  nnd 
Barometermaxima  kennen  gelernt  haben  ^\  giebt  es  noch  sekundäre  Bildungen,  sekun- 
däre Windsysteme  und  Isobarentypen,  die  für  das  Verständnis  der  Witterung  kaum 
minder  wichtig  sind  als  die  Cyklonen  und  Anticyklonen  selbst,  weil  sie  häufiger  auf- 
treten als  diese  letzteren  in  normaler  Ausbildung,  und  meist  mit  ganz  charakteristi- 
schen Witterungserscheinungen  einhergehen. 

R.  Abercromby  hat  diese  sekundären  Erscheinungen  in  Form  von  fünf  Iso- 
barentypen zusammengefasst,  so  dass  im  ganzen  7  Grundformen  von  Isobaren  zu 
unterscheiden  sind,  von  denen 

jene  der  Cyklonen  und  Anti-  ^^'  ^^' 

cyklonen  schon  Gegenstand  der 
Untersuchung  gewesen  sind. 

Die  beistehende  Fig.  56 
bringt  diese  7  Isobarentypen 
nach  Abercromby  zur  Dar- 
stellung.'^) 

Die  wichtigsten  der  Ne- 
bentypen sind  die  Teilminima 
oder  sekundären  Depressionen 
und  die  V-förmigen  Gebilde 
(Rinne,  Trog)  zwischen  Ge- 
bieten höheren  Luftdruckes. 
Dann  kommen  die  keilförmigen 

Isobaren,  die  sich  zwischen  zwei  Cyklonen  zuweilen  einstellen,  und  ihr  teilweiser 
Gegensatz,  die  Luftdrucksattel  (gleichsam  Fassübergänge  zwischen  den  Kämmen 
hohen  Druckes)  zwischen  Hochdruckgebieten.  Endlich  die  geradlinig  verlaufenden 
Isobaren.  3) 

1.  Die  Teilminima  oder  sekundären  Depressionen  spielen  eine  sehr  grosse 
Rolle.     Sie    treten   namentlich    am   südöstlichen  und  westlichen  Rande  der  grossen 
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1)  Geschlossene  Isobaren  bezeichnen  stets  Bäume,  in  welchen  eine  aufsteigende  oder  nieder- 
sinkende Bewegung  der  Luftmassen  stattfindet.  Die  mehr  geradlinig  verlaufenden  Isobaren  dagegen 
heieichnen  lange  horizontale  Strömungen  in  der  Atmosphäre. 

2)  Hon.  Balph  Abercromby:  Weather.  London  1887.  pag.  25.  Deutsch  von  J.  M.  Pernter. 
Freiburg  1894.  S.  95  etc.  Auf  dieses  Werk  muss  derjenige  yerwiesen  werden,  der  sich  spezieller 
mit  den  vielen  Modifikationen  der  Witterungserscheinungen  und  mit  deren  Zurückführung  auf  ihre 
nächsten  Ursachen  vertraut  machen  will. 

3)  Koppen  macht  darauf  aufmerksam,  dass  der  Verlauf  der  Isobaren  in  obiger  Figur  auch 
die  Luftdruckverteilung  über  dem  Nordatlantischen  Ozean  und  in  den  angrenzenden  Teilen  von 
Kordamerika  und  Europa  vom  Äquator  bis  zum  Polarkreis,  wie  sie  am  27.  Februar  1865  thatsäch- 
lich  bestanden  hat,  darstellt. 
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Depressionen  auf,  die  vom  Atlantischen  Ozean  über  NW-  nnd  Nordeoropa  hinziehen. 
Bemerkenswerter  Weise  ist  die  Nordseite  oder  linke  Seite  der  grossen  Depressionen 
frei  von  diesen  parasitären  Bildungen.  Es  ist  dies  die  dem  Zentrum  des  Polarwirbels 
zugekehrte,  in  grösseren  Höhen  „offene"  Seite.  Die  rechte  dagegen  hat  steilere 
Gradienten. 

Die  Teilminima,  die  auf  der  SE-Seite  der  grossen  Depressionen  auftreten,  er- 
reichen selten  grössere  Bedeutung,  sie  sind  aber  in  der  wärmeren  Jahreszeit  häutig 
der  Sitz  von  Gewittern,  in  den  Vereinigten  Staaten  auch  die  Bildungsstätte  der  ge- 
fürchteten Tornados.  Jene  Teilminima  aber,  welche  in  Europa  auf  der  SW-  oder 
W-Seite  der  grossen  Depression  sich  oft  ganz  unvermutet  einstellen,  bilden  sich 
nicht  selten  rasch  zu  vollkommenen  Wirbeln  aus,  welche  schwere  Stürme  im  Ge- 
folge haben  und  sehr  rasch  fortschreiten.  Diese  Neubildungen  auf  der  SW-Seite 
überwuchern  zuweilen  die  grosse  Cyklone,  an  deren  Rand  sie  entstanden  sind,  sodass 
dieselbe  an  Bedeutung  zurücktritt,  ihre  Bewegung  verlangsamt  und  abnimmt  Die 
sekundären  Depressionen  ziehen  gewöhnlich  parallel  mit  der  grossen  Depression  fort, 
zuweilen  umkreisen  sie  dieselbe  auf  deren  rechter  Seite.  Sie  verhalten  sich  ähnlich 
zu  ihr  wie  die  wandernden  grossen  Depressionen  des  Atlantischen  Ozeans  zu  der 
permanenten  grossen  Cyklone  in  der  Gegend  von  Island.  Die  sekundären  Depressionen, 
die  auf  den  täglichen  Wetterkarten  meist  nur  in  Form  von  oft  ganz  geringen  Aus- 
buchtungen der  Isobaren  auf  der  SE-  und  Südseite  einer  grossen  Depression  im  Nord- 
westen oder  Norden  auftreten,  sind  namentlich  für  die  Witterung  in  Mitteleuropa 
von  grösster  Bedeutung,  da  Mitteleuropa  fast  stets  auf  der  SE-  oder  Südseite  der 
grossen  Depressionen  liegen  bleibt  und  nur  selten  von  diesen  selbst  durchzogen  wird. 
Zuweilen  vertiefen  sich  diese  Ausbuchtungen,  schliessen  sich  nach  Norden  ab  und  es 
entstehen  dann  vollständige  sekundäre  Cyklonen,  die  mit  der  grossen  Cyklone  fort- 
ziehen. Die  sekundären  Depressionen  bringen  meist  die  grössten  Eegenmengen  bei 
geringem  Barometerfall  und  schwachem  Winde.  Auf  der  östlichen  oder  Vorderseite 
der  fortschreitenden  barometrischen  Mulde  herrschen  südwestliche  Winde  und  Regen, 
der  sich  noch  steigert,  bis  die  Rückseite  derselben  mit  westlichen  und  nordwest- 
lichen Winden  kommt.  Die  scharfen  Gegensätze  der  Witterung  aber  wie  in  dem 
„Trogphänomen"  der  aussertropischen  Cyklonen  fehlen,  dagegen  ist  der  Regenfall 
reichlicher  und  ruhiger. 

Die  Luftdruckverteilung  der  Teilminima  und  die  davon  abhängige  Windzirku- 
lation erstreckt  sich  meist  nicht  hoch  hinauf,  es  ist  ein  wenig  mächtiges  Rand- 
phänomen der  grossen  Depression;  der  obere  Wolkenzug  wird  von  demselben  nicht 
beeinflusät. 

2.  Die  V -Isobaren,  oder  zungenförmigen  Gebiete  niedrigeren  Luftdruckes 
zwischen  zwei  Hochdruckgebieten  mit  den  zugehörigen  Windsystemen  spielen  eine 
sehr  grosse  Rolle  als  Witterungsfaktoren,  namentlich  in  den  mittleren  und  wie  es 
scheint  auch  höheren  Breiten  der  südlichen  Halbkugel.  Die  Achse  derselben  liegt  meist 
Nord-Süd,  und  die  Spitze  ist  meist  äquatorwärts  gerichtet.  Der  Wind  ist  (Nördl. 
Hemisphäre)  auf  der  Vorderseite  S  bis  SW,  auf  der  Rückseite  N  bis  NW. 
Auf  der  Vorderseite  herrscht  Wolkenbildung  und  Regen  bei  fallendem  Barometer, 
nach  Vorübergang  des  tiefsten  Teiles  der  Rinne  steigt  das  Barometer,  der  Wind 
springt  nach  NW  um  und  der  Himmel  hellt  sich  auf.  Längs  der  Furche  tiefsten 
Druckes  treten  Windstösse,  Böen  auf. 
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In  den  Wttterangsyerlaaf  des  sabtropischen  Teiles  von  Australien  und  von  Südamerika, 
vrahrscheinlich  auch  von  Südafrika,  greifen  die  V-Depressionen  besonders  häufig  ein.  Nach 
den  australischen  Meteorologen  wird  das  Wetter  dort  völlig  beherrscht  von  einer  fortwährenden 
Aufeinanderfolge  von  Anticyklonen ,  zwischen  welche  sieh  die  V-Depressionen  einschalten.  Auf 
deren  Vorderseite  wehen  heisse  nördliche  Winde,  die  dann  rasch  in  südwestliche  umspringen  mit 
grossem  Temperaturwechsel,  Gewitterstttrmen  und  Kegengüssen.  In  Australien  sind  diese  auf  der 
Rückseite  der  V-Depressionen  eintretenden  kalten  böigen  SW- Winde  als  .southerly  bursters*,  in 
Argentinien  als  Pamperos  bekannt.  Nach  Eller 7  sind  wahre  Cyklonen,  kreisförmige  Depressions- 
gebiete, in  Australien  selten  und  spielen  deshalb  fast  keine  Rolle  im  Witterungswechsel.  Da  hier 
die  NW-  und  Nordwinde  aus  dem  heissen  Innern  des  Kontinentes  kommen,  die  SW- Winde  von  dem 
kalten  südlichen  Ozean,  sind  die  Temperatur  Wechsel  besonders  schroff,  auf  40®  und  darüber 
kann  in  wenigen  Stunden  eine  Temperatur  von  15®  und  weniger  folgen.  Die  Witterungs Vorgänge 
in  West-  und  Mitteleuropa  beim  Vorübergang  einer  V-Depression  sind  dem  Wesen  nach  ähnlich, 
dem  Grade  nach  aber  viel  weniger  schroff.  Die  Natur  der  Böen  auf  der  Rückseite  einer  V-Depression 
wird  noch  eingehender  beschrieben  werden. 

3.  Die  keilförmigen  Isobaren  mit  den  sie  begleitenden  Winden  und 
Wetter  sind  gewissermassen  das  Gegenteil  von  den  V-Depressionen;  sie  spielen  eine 
viel  geringere  Rolle  als  Wittemngsfaktoren,  der  Unterschied  im  Wetter  anf  der 
Vorderseite  nnd  Rückseite  ist  nnbedentender:  anf  der  Vorderseite  herrschen  NW- 
Winde  mit  klarem  Himmel,  anf  der  Rückseite  südliche  Winde  mit  Regen ,  die 
Windstärke  wie  anch  der  Lnftdmcknnterschied  sind  meist  gering.  Längs  des  Kammes 
der  ^Zunge""  höheren  Druckes  zwischen  zwei  Niederdmckgebieten  findet  sich  zu- 
weilen schönes  Wetter  bei  relativ  niedrigem,  zuweilen  sehr  niedrigem  Barometer- 
stand, was  dann  recht  auffallend  erscheint. 

4.  In  der  sattelförmigen  Einsenkung  des  Luftdruckes  zwischen  zwei  be- 
nachbarten Hochdruckgebieten  ist  der  Luftdruck  meist  ziemlich  gleichförmig  verteilt, 
die  Gradienten  sind  gering,  die  Winde  schwach,  das  Wetter  ist  ruhig  und  mehr 
oder  weniger  trüb  oder  düster.  Im  Sommer  sind  die  Luftdrucksättel  der  Sitz  häufiger 
mehr  lokaler  Gewitter,  die  sich  wiederholen,  so  lange  diese  Druckverteilung  anhält. 
Sie  ist  die  beste  Brutstätte  sommerlicher  Nachmittagsgewitter. 

5.  Gradlinige  Isobaren.  Diese  erreichen  eine  besondere  Bedeutung  für 
die  Witterung  von  Mitteleuropa^  wenn  sie  von  Nord  nach  Süd  verlaufen  und  längere 
Zeit  die  Luftdruckverteilung  sich  wenig  ändert.  Der  Charakter  der  Witterung  hängt 
dann  davon  ab,  ob  der  höhere  Druck  im  Osten  oder  im  Westen  liegt.  Ist  ersteres 
der  Fall  (Hochdruck  im  Osten),  so  herrschen  S-  und  SE- Winde  mit  hoher  Tem- 
peratur im  Westen,  im  Winter  niedriger  Temperatur  im  Osten,  weil  dann  diese  Winde 
aus  dem  durch  Wärmeausstrahlung  tief  erkalteten  Inneren  einer  kontinentalen  Anti- 
cyklone  kommen.  Im  Sommer  ist  umgekehrt  dann  der  Osten  wärmer  als  der  Westen, 
da  jetzt  die  Anticyklone  warm  ist  und  dazu  die  Wärme  der  heiteren  südlichen  Land- 
winde kommt.  Die  Südseite  der  Alpen  und  Südeuropa  überhaupt  kann  dabei  viel 
Regen  haben,  Sommer  wie  Winter,  wenn  der  niedrige  Druck  im  Westen  schon  nahe 
liegt;  der  Norden  ist  trocken. 

Prägnanter  noch  ist  der  Witterungstypus  über  Europa  bei  ziemlich  geradlinigen 
Isobaren  von  N  nach  Süd  und  hohem  Luftdruck  im  Westen,  welche  Situation 
oft  längere  Zeit  anhält,  besonders  im  Sommerhalbjahr. 

Denn  wird  kühle  oder  selbst  kalte  und  zugleich  feuchte  Luft  in  einem 
Strome  von  Norden  her  Mittel-  und  Südeuropa  zugeführt,  und  diese  Eigenschaften 
der  nördlichen  und  nordwestlichen  Winde  treten  um  so  entschiedener  auf,  je  länger 
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diese  Druckverteilung  anhält,  je  weiter  vom  Norden  und  je  direkter  von  da  sie  über 
Mitteleuropa  ankommt. 

Dieser  Witterangscharakter  wird  durch  die  Jahreszeiten  modifiziert.  Im  Winter  ist  die  kalte 
Witterang  mit  häufigen  Schneefällen  verbunden,  indem  hie  und  da  kleinere  Depressionen  Ton  NW 
her  den  gestreckten  Isobaren  entlang  laufen,  wobei  sie  den  atlantischen  oder  westeuropäischen 
hohen  Druck  zu  ihrer  Rechten  lassen,  wie  dies  die  Regel  ist. 

Tritt  dieser  Typus  im  Vorfrühling  ein,  z.  B.  im  März,  so  bringt  er  nicht  selten  die  Jahren* 
minima  der  Temperatur  auf  den  Hochstationen  (SonnbUck,  Pic  du  Midi)  mit  sich  und  verbreitet 
Kälte  und  Schneefölle  weit  nach  Süden  hinab.  Kälteinvasionen  von  Norden  her  sind  bei  diesem 
Witterungstypus  an  den  Nordküsten  des  Mittelmeers  und  an  den  adriatischen  Küsten  im  März 
nicht  selten. 

Im  Sommer  bleibt  der  Typus  der  kühlen  nassen  regnerischen  Witterung  erhalten,  um  so 
mehr,  je  weiter  ab  das  Hochdruckgebiet  im  Westen  liegt.  Herrscht  hoher  Luftdruck  über  Westeuropa 
und  den  britischen  Inseln  selbst,  so  kann  daselbst  das  Wetter  trocken  und  klar  und  deshalb  warm 
sein,  während  weiter  im  Osten  trübes  kühles  regnerisches  Wetter  herrscht;  im  Westen  wird  dann  nicht 
selten  über  Dürre  geklagt,  im  Osten,  schon  in  Mitteleuropa,  über  Nässe.  In  den  letzten  Dezennien 
war  diese  Verteilung  der  Witterung,  warmes  trockenes  Wetter  in  der  Meeresnähe  im  Westen, 
nasses  kühles  im  Osten  auf  dem  Kontinent,  im  Sommer  nicht  selten.^)  Die  Nordseiten  der  mittel- 
europäischen Gebirge,  namentlich  die  Ostalpen,  haben  dann  oft  anhaltende  Regengüsse,  die  zu 
Überschwemmimgen  Veranlassung  geben,  während  auf  der  Südseite  (der  Leeseite  der  nördlichen 
und  nordwestlichen  Winde)  der  Zentralalpen  trockenes  klares  warmes  Wetter,  ja  selbst  Dürre 
herrschen  kann.  Es  ist  dies  auch  jene  Witterungssituation,  welche  dem  Barometer  als  Wetterglas, 
in  der  leider  noch  sehr  verbreiteten  Auslegung,  auf  der  Nordseite  der  Alpen  die  grösste  Schande 
macht.  Es  regnet  fast  fortwährend  bei  hohem,  oft  sehr  hohem  und  konstantem  Barometerstand. 
Bei  den  Überschwemmungen  der  Sommer  1880,  1890,  1893,  1897  und  1899  auf  der  Nordseite  der 
Ostalpen  war  dies  der  Fall  und  bezeichnender  Weise  nimmt  dann  die  Regenmenge  nach  Westen 
hin  ab,  die  Nordschweiz  wird  nicht  mehr  davon  berührt,  und  In  Frankreich  und  in  England  ist 
es  trocken.  Die  lange  Andauer  dieser  Situation,  ziemlich  gleichmässig  hoher  Luftdruck  über  West. 
europa,  so  dass  die  Isobaren  nahezu  nordsüdlich  über  Mitteleuropa  verlaufen,  rührt  wohl  daher, 
dass  das  permanente  subtropische  Barometermaximum  bei  den  Azoren  zuweilen  nach  NE  hin  bis 
über  England  hinauf  sich  ausbreitet. 

Diese  kurze  Skizzierung  der  Witterungsverhältnisse  bei  den  fünf  sekundären 
Isobarentypen  gilt  im  Detail  natürlich  zumeist  nur  für  West-  und  Mitteleuropa,  da 
die  Lage  zum  Meer,  orographische  Verhältnisse  (im  Westen  der  Vereinigten  Staaten 
z.  B.  der  Abschluss  gegen  das  Eindringen  feuchter  westlicher  Winde  durch  die  hohen 
Plateauländer  und  Gebirge)  und  andere  Umstände  auf  den  Charakter  der  Winde  Ein- 
fluss  nehmen.     Die  Windrichtungen  bleiben  aber  die  gleichen. 

II.  Besondere  Arten  der  cyklonalen  und  anticyklonalen  Winde  in  Gebirgsländem. 

Föhn  (Scirocco)  und  Bora. 

A.  Der  Föhn.  So  wie  in  den  Gebirgen  sehr  kräftige  aufsteigende  Luftbe- 
wegungen vorkommen,  so  treten  innerhalb  und  am  Rande  derselben  auch  besondere 
starke  Fallwinde  auf.  Während  die  erstere  infolge  der  täglichen  Erwärmung  der 
Luft  in  den  Thälern  und  an  den  Berghängen  selbst  entstehen,  sind  die  letzteren 
von  weiter  abliegenden  Ursachen  abhängig,  von  dem  Eintreten  stärkerer  Luftdruck- 
gradienten über  dem  Gebirgslande  durch  Vorttbergang  einer  Barometerdepression 
oder  Annäherung  eines  Barometermaximums. 


1)  Frtthjahr  und  Sommer   1893,   sehr  trocken   im  Westen,  Futternot  daselbst,   aber   nicht 
mehr  im  Osten  (in  Ungarn).    Gutes  Weinjahr  in  Frankreich.    S.  auch  Less  in  Met.  Z.  1894,  S.  121. 
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1.  Eig^enschaften  des  Föhn.  Ursprünglich  war  „Föhn"*  die  volkstümliche 
Bezeichnung  eines  sehr  warmen  und  trockenen  Lokalwindes,  der  in  den  inneren  Alpen- 
thälem,  im  Vorarlberg,  der  Nordostschweiz,  im  Wallis,  namentlich  in  der  kälteren 
Jahreshälfte  häufiger  und  mit  besonders  auffallenden  Eigenschaften  auftritt.  0  Indem 
berühmte  Schweizer  Geologen  denselben  mit  dem  Verschwinden  der  Eiszeit  in  den 
Alpen  in  ursächliche  Beziehung  brachten,  wurde  dieser  Lokalwind  in  weiten  Kreisen 
bekannt  und  blieb  längere  Zeit  Gegenstand  besonderen  Interesstes  und  eines  wissen- 
schaftlichen Streites  in  Betreff  seiner  Herkunft.  Nachdem  man  die  lokale,  durch 
das  Gebirge  selbst  bedingte  Entstehung  dieses  warmen  trockenen  Windes  erkannt 
hatte,  fand  man,  dass  auch  andere  Gebirge  solche  warme  trockene  Winde  haben, 
wie  die  Alpen,  und  bezeichnete  mit  Recht  auch  diese  als  Föhnwinde. 

In  den  Ländern  romanischer  Zunge  wendet  man  auf  sie  auch  die  Bezeichnung  Scirocco  an 
was  vielfach  zu  Missverständnissen  Veranlassung  gegeben  hat,  denn  der  wahre  Scirocco  der  Mittel- 
meerländer ist  zwar  auch  ein  warmer,  aber  zugleich  ein  feuchter  schwüler  Wind:  der  feuchte 
warme  SE  der  rechten  vorderen  Seite  der  Barometerdepressionen.  In  Innsbruck,  auf  der  Südseite 
der  Alpen  (Nordföhn),  an  der  algerischen  Küste,  bei  Biarritz  etc.  werden  wahre  Föhnwinde,  d.  i. 
trockene  warme  Winde  vom  Gebirge  herab  wehend,  Scirocco  genannt. 

Das  Charakteristische  der  Föhnwinde  ist,  dass  sie  vom  Gebirgskamm  oder  von 
einem  Gebirgssattel  herab  wehen  und  dabei  trocken  und  warm  sind,  auch  wenn  sie 
von  schneebedeckten  oder  vergletscherten  Höhen  kommen.  Sie  folgen  der  Thalrich- 
tung und  haben  deshalb  nicht  überall  die  gleiche  Richtung.  Auf  der  Nordseite  der 
Alpen  kommt  der  Föhn  aus  SE  bis  WSW,  im  oberen  Wallis  von  E  und  NE,  auf 
der  Südseite  der  Alpen  tritt  er  als  warmer  Nordwind  auf.  Im  allgemeinen  kann 
jede  Windrichtung  als  Föhn  auftreten,  es  kommt  nur  auf  die  Richtung  des  Gebirgs- 
zuges an,  welcher  denselben  erzeugt.  Nur  sind  bei  Winden  aus  niedrigeren 
Breiten  die  Föhneigenschaften  stets  viel  intensiver. 

In  den  Nordalpen  liegt  das  Hauptgebiet  des  Föhn  zwischen  Genf  und  Salzburg,  es  lehnt 
sich  unmittelbar  an  die  Hauptkämme  der  Alpen  an,  und  die  Heftigkeit  des  Föhn  und  der  Grad 
der  Erwärmung  und  der  Trockenheit,  die  er  bringt,  ist  in  den  Thälem  selbst  am  grössten.  Seine 
stärkste  Entwickelung  erlangt  der  Föhn  im  vorarlbergischen  Illthal  bei  Bludenz,  in  den  Thälem 
des  Rhein  bis  zum  Bodensee,  der  Linth  bis  gegen  Zürich,  der  Reuss  mit  der  Engelberger  Aa  bis 
gegen  Muri,  der  Aar  bei  und  oberhalb  Meiringen,  der  unteren  Rhone  bis  zum  Genfersee.  In  den 
oberen  Teilen  der  Thäler  des  Rheins,  der  Linth,  der  Reuss,  sowie  im  unteren  Rhonethal 
steigert  er  sich  zuweilen  bis  zum  Orkan.  Mit  der  Entfernung  von  der  Hauptalpenkette 
nimmt  er  an  Stärke  ab  und  wird  in  dem  grösseren  Teile  der  schweizerischen  Hochebene,  im 
Jura  etc.  nur  noch  durch  eine  geringe  Temperaturerhöhung  und  Abnahme  der  Feuchtigkeit  wahr- 
nehmbar. , 

Die  Südseite  der  Alpen  hat  in  manchen  Thälem  warme  trockene  NE- Winde,  so  namentlich 
das  Bergeil  (auch  der  Comersee,  Teile  von  Südtirol  etc.),  die  aber  nie  so  heftig  auftreten  wie  der 
SUdföhn  der  Nordalpen.  Man  hielt  diese  warmen  Nordwinde  früher  für  vom  Gebirge  abgelenkte 
Südwinde. 

Die  Hanpteigenschaften  des  Föhn  sind  grosse  Temperaturerhöhung,  besondei's 
im  Winterhalbjahr,  und  erhebliche  Abnahme  der  relativen  Feuchtigkeit.  In  den 
Thälern,  wo  der  Föhn  am  meisten  heimisch  ist,  bringt  er  mitten  im  Winter  sommer- 
liche Temperaturen  und  ausserordentlich  grosse  Lufttrockenheit,  z.  B. : 


1)  Der  Name  Föhn  ist  wahrscheinlich  von  einer  räto-romanischen  Umbildung  des  lateinischen 
favonitts,  in  der  Bedeutung  eines  warmen  Windes,  abzuleiten;  eine  Verdeutschung  des  räto-roma- 
nischen favougn,  favoign  etc.     S.  Bill  weil  er,  Met.  Z.    1899.    S.  204  etc. 
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Föhn  in  Blndenz. 


Datum 


Temperatur  (C.-Grade) 
6h  2h  10h 


1869  31.  Januar 

—  1.  Februar 

1870  24.  Novbr. 

—  25.       , 


18.8 
14.0 

17.8 


16.0 
19.3 
15.0 
22.0 


13.3 
16.5 


Relative  Feuchtigkeit  (Proz.) 
6h  2h  10h 


6 
20 

13 


11 
14 
12 
10 


24 
12 


Windrichtung 
(I— 10) 


8E  5 
8E  5 
8E  4—5 
SE  5 


Also  sommerliche  Wärme  mitten  im  Winter  bei  wüstenartiger  Trockenheit 
der  Lnft. 

Dabei  ist  aber  diese  Erwärmung  auf  die  inneren  Alpenthäler  beschränkt^  sie 
fehlt  gleichzeitig  oder  ist  nur  unbedeutend  im  nördlichen  Alpenvorland,  namentlich 
aber  auf  der  Südseite  der  Alpen,  von  wo  ja  die  Wärme  und  Trockenheit  herzu- 
kommen scheint.  Die  folgenden  Daten  charakterisieren  die  gleichzeitige  Witte- 
rung auf  der  Südseite  der  Alpen,  in  einem  Föhnthale,  und  auf  der  Nordseite  der 
Alpen  im  Mittel  von  20  Föhntagen  des  Winters. 


Ort 

Mailand 
Bludenz 
Stuttgart 


Temperatur  (C.-Grade) 
Morgen  !  Nachmitt.  I   Abend 


3.2 

11.1 

3.4 


5.1 

14.0 

8.8 


3.9 

11.5 

5.0 


Relative  Feuchtigkeit 
Morgen  I  Nachmitt.  [  Abend 


96 
29 

84 


93 
22 
72 


96 
28 
81 


Witterung 


Regen  an  16Tgn.  Wind  Tar. 

SE5— 8.    Föhn. 

Regen  an  10  Tgn.  Windvar. 

Der 


Die  Südseite  der  Alpen  ist  sogar  kälter  und  feuchter  als  die  Nordseite. 
Föhn  macht  sich  nur  in  den  Alpenthälem  selbst  bemerkbar. 

Auch   auf  den  Alpenpässen  ist  von  der  Wärme  der  Südwinde  in  den  Thälem 
nichts  zu  bemerken.     Z.  B.: 

Witterung  längs  der  Gotthardstrasse  während  des  Föhn  vom  31.  Januar 

zum  1.  Februar  1869. 


Ort 

bellinxona 

S.  Vittore 

Airolo 

St.  Qotthard 

AndermaU 

Altdorf 

Höhe  in  m 
Temperatur 
Feuchtigkeit  > 
Witterung 

229 

3.0 

80 

N  Regen 

268 

2.5 

85 

SundSW 

1172 
0.9 

N  und  S 

2100 
-4.5 

S2— 3 

1448 
2.5 

8W2 

454 
14.5 
28 
S  Föhn 

In  Andermatt  ist  die  Temperatur  ebenso  hoch  als  in  S.  Yittore,  obgleich  ersteres  1200  m 
höher  liegt,  am  St.  Gotthard  ist  die  Erwärmung  gering,  aber  Altdorf  ist  um  19®  wärmer  als  die 
Passhöhe  und  12®  wärmer  als  das  yiel  tiefer  auf  der  Südseite  liegende  S.  Vittore,  obgleich  der 
Föhn  Ton  Süden  kommt. 

Diese  Beobachtungsergebnisse  erläutern  nicht  nur  die  Eigenschaften  des  Föhn, 
sie  beweisen  zugleich,  dass  dieselben  erst  in  den  Thälern  selbst,  beim 
Herabkommen  des  Windes  aus  der  Höhe  entstehen. 

Während  der  Föhnperiode  1.,  3.  bis  10.  Januar  1877  war  die  mittlere  Abweichung  der 
Temperatur  vom  Normale  im  Sttden  zu  Lugano  und  Castasegna  (Bergeil)  4.3  (Erwärmung),  auf 
dem  St.  Bernhard  in  2478  m  3.7,  etwas  geringer,  in  den  Föhnthälern  aber  in  Altdorf  11.4,  in  Alt- 
stätten (Rheinthal)  13.3,  im  Flachland  der  Schweiz  wieder  geringer,  aber  erheblicher  als  auf  der 
Südseite,  Zürich  6.9,  Basel  8.0.  Die  Föhnwirkung  erstreckt  sich  auch  noch  etwas  auf  das  Alpen* 
Vorland  hinaus. 

Während  der  Herrschaft  des  Föhn  ist,  im  Winter  wenigstens,  die  tägliche  Periode  der  Tem- 
peratur und  der  relativen  Feuchtigkeit  fast  oder  ganz  unterdrückt.  Das  Maximum  der  Temperatur 
tritt  nicht  selten  am  Abend  auf  und  recht  häufig  am  Morgen  des  zweiten  Föhntages. 
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Der  Föhn  weht  nicht  stetig,  sondern  Eumeist  in  Stössen,  oft  als  Wirbelwind,  und  richtet 
dann  nicht  selten  grosse  Verheerungen  in  den  Wäldern  an.  Er  tritt  gern  abends  oder  nachts  ein, 
oft  wird  er  im  Thale  unten  noch  nicht  gefühlt,  wenn  man  sein  Wehen  in  einiger  Höhe  deutlich 
merken  kann.  Die  Dauer  des  Föhn  ist  oft  ganz  kurz,  so  dass  er  In  den  dreimaligen  täglichen 
Beobachtungen  gar  nicht  bemerkt  wird,  oft  erstreckt  sich  aber  auch  seine  Herrschaft  über 
mehrere  Tage. 

Der  Grad  der  Bewölkung  bei  Föhn  ist  recht  verschieden,  meist  aber  nur  wenig  vom  Mittel 
abweichend.  Girro-Stratusdecken  sind  bei  Föhn  häufig;  besonders  auffallend  ist  die  sog.  ,Föhn- 
mauer*,  eine  Wolkenwand  längs  des  Gebirgskammes,  von  welchem  der  Föhn  herabkommt,  die  un- 
beweglich dem  Kamm  auflagert  oder  sich  zum  Teil  noch  über  denselben  herabstürzt.  Auf  der 
Südseite  jenseits  des  Kammes  ist  dann  das  Wetter  trübe  oder  regnerisch.  Auf  der  Nordseite  ist 
der  Himmel  meist  ziemlich  heiter  bis  auf  viel  Cirrus  oder  Cirro-Stratus. 

2.  Die  Jahresperiode  und  die  Häufigkeit  der  Föhnwinde  auf  der 
Nordseite  der  Alpen.  Man  zählt  in  den  eigentlichen  FOhngebieten  der  Alpen 
30  bis  40  Föhntage  im  Jahre,  d.  h.  Tage,  an  denen  der  Föhn  entschieden  auftritt 
Die  meisten  Föhntage  hat  der  Herbst  und  der  Winter;  im  Herbst  tritt  er  in  Gran- 
bünden geradezu  als  „Traubenkocher''  auf  und  ermöglicht  dort  noch  die  Gewinnung 
vortrefiQicher  Weinsorten  in  Seehöhen  über  600  m.  Die  mittlere  Häufigkeit  der 
Föhntage  nach  Jahreszeit  ist  etwa  folgende: 


Mittlere  Zahl  der  Föhntage 

• 

Herbst 

Winter     1   Frühling 

Sommer  i 

1       Jahr 

1 

9.1               17.3 

lO.e                8.2 

9.5               17.0 

4.9       : 
3.1       ' 
5.0       , 

9.6 
10.0 
11.1 

40.9 
31.9 
42.6 

Schweiz  (7  Jahre),  Wettstein) 
Bludens  (10  Jahre,  H  a  n  n) 
Innsbruck  (25  Jahre,  Pernter) 

Da  die  Föhntage  mehr  als  ein  Zwölftel  der  Tage  des  Jahres  ausmachen,  haben 
sie  einen  entschiedenen  Einfluss  auf  die  mittlere  Temperatur.  Pernter  berechnet, 
dass  der  Föhn  die  mittlere  Temperatur  von  Innsbruck  im  Winter  und  Frühling  um 
0.8  •,  im  Sommer  kaum  um  0.2  o,  im  Herbst  um  0.7«,  im  Jahresmittel  um  0.6  o  er- 
höht>  was  einer  Verschiebung  um  I  «  Breite  nach  Süden  entspricht,  i) 

3.  Die  Entstehung  des  Föhn.  Die  eine  Zeit  lang  festgehaltene  Ansicht, 
dass  der  Föhn  aus  der  Sahara  stammt,  musste  aufgegeben  werden,  sobald  nachge- 
wiesen worden  war,  dass  auch  Grönland  seine  Föhnwinde  hat,  die  an  Wärme  (Tem- 
peraturerhöhung) und  Trockenheit  dem  Alpenföhn  nicht  nachstehen  und  wie  dieser 
im  Winter  über  hohe  schneebedeckte  Bergketten  herabkommen.  ^)  Auch  hätte  man 
gleich  bedenken  können,  dass  im  Winter,  wo  der  Föhn  am  meisten  temperaturerhöhend 
auftritt,  die  Sahara  nicht  warm,  sondern  relativ  kalt  ist,  also  nicht  als  Ursprungs- 
stätte warmer  Winde  angesehen  werden  kann. 

Nachdem  dann  die  nähere  Untersuchung  der  Art  des  Auftretens  des  Föhn  un- 
zweifelhaft ergeben  hatte,  dass  die  hohe  Wärme  und  Trockenheit  desselben  erst  bei 
seinem  Herabkommen  von  den  Gebirgskämmen  entsteht,  konnte  der  Ursprung  dieser 
Eigenschaften  nur  in  der  dynamischen  Erwärmung  der  Luft  bei  ihrem  Herab- 
sinken aus  der  Höhe  gesucht  werden.  Die  Trockenheit  der  Föhnluft  ist  dann 
eine  notwendige  Begleiterscheinung,  weil  die  Luft  in  der  Höhe  nur  einen  geringen 
Wasserdampfgehalt  haben  kann  und  deshalb  bei  der  hohen  Temperatur  unten  relativ 


1)  Pernter,  Dauer  und  Eigenschaften  des  Föhn  in  Innsbruck.     Sitzber.  der  Wiener  Akad. 
Bd.  CIV,  1895. 

2)  Hann,  Über  den  Ursprung  des  Föhn.     Zeitschrift  f.  Met.    B.  I.    1866.    S.  257. 
Hann,  Meteorologie  27 
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trocken  erscheinen  mnBS.^  Sobald  dies  erkannt  war,  mnsste  man  weiter  schliessen. 
dass  auch  die  Südseite  der  Alpen  gelegentlich  trockene  Nordwinde  haben  müsse,  wie 
sich  dies  dann  auch  in  der  That  ans  den  Beobachtungen  daselbst  nachweisen  Hess. 
Ebenso  wurden  später  Föhnwinde  in  allen  Gebirgsländem  der  aussertropischen 
Breiten  nachgewiesen,  d.  i.  überall  da,  wo  wandernde  Barometermaxima  und-  Minima 
vorkommen. 

Die  Erwärmung,  welche  die  Föhnwinde  den  Thälern  bringen,  rührt  also  davon  her,  dass  die 
rasch  aus  der  Höhe  herabkommende  Luft  sich  dynamisch  um  je  1®  C.  pro  100  m  Herabsinken 
erwärmt.  Die  Erwärmung  ist  daher  caeteris  paribus  um  so  grösser,  ans  je  grösserer  Höhe  die  Luft 
kommt,  je  höher  der  Gebirgswall  ist,  von  dem  das  Herabsinken  derselben  stattfindet,  und  je  lang- 
samer  die  durchschnittliche  Wärmeabuahme  mit  der  Höhe  ist. 

Von  letaterer  hängt  die  Grösse  der  Temperatursteigerung,  die  Grösse  der  relativen 
Erwärmung  ab.  Wenn,  wie  im  Sommer,  die  Temperaturabnahme  0.7®  (nachmittags  0.8^  pro 
100  m  beträgt,  gewinnt  die  herabsinkende  Luft  pro  100  m  nur  je  0.3®  Wärmeüberschuss,  dagegen 
im  Winter  bei  einer  Temperaturabnahme  von  0.4®  (sie  beträgt  oft  nur  0.3  und  weniger  bei  den 
Witterungseinflüssen,  die  dem  Eintreten  des  Föhn  vorausgehen)  zweimal  mehr,  0.6®.  Kommt  die 
Föhnluft  von  2000  m  herab,  so  erwärmt  sie  sich  relativ  im  Sommer  um  6®,  im  Winter  um 
12 — 14®.  Deshalb  und  weil  im  Sommer  die  Veranlassung  zur  Entstehung  des  Föhn  seltener  und 
weniger  stark  wirkt,  wird  der  Föhn  im  Sommer  weniger  fühlbar.') 

Die  Temperaturzunahme  in  der  von  den  Alpenkämmen  herabsinkenden  Luft  ei^giebt  sicli 
nach  den  Beobachtungen  in  der  Schweiz  fast  genau  gleich  dem  theoretischen  Wert,  im  Mittel 
mehrerer  Fälle  zu  0.97  pro  100  m.  Auf  der  Luvseite  oder  auf  der  den  Föhnthälem  gegenüber- 
liegenden  Seite  des  Gebirges  ist  die  Wärmeabnahme  gleichzeitig  nur  0.45  ®  im  Mittel  oder  weniger. 
Herrscht  Südföhn,  so  gut  letzteres  für  die  Südseite,  herrscht  Nordföhn,  für  die  Nordseite.  Auf 
der  Föhnseite  aber,  mag  sie  die  Nordseite  oder  die  Südseite  der  Alpen  sein,  nimmt  von  den  Alpen- 
passen  zu  den  nächsten  Thalsohlen  hinab  die  Temperatur  gleichzeitig  um  0.97®  zu. 

4.  Ursache  des  Herabsinkens  der  Luft  von  den  Gebirgskftmmeu. 
Die  Beobachtungen  ergeben,  dass  die  Föhnwinde  zumeist  unter  dem  Einflüsse  einer 
in  grösserer  oder  geringerer  Nähe  von  einem  Gebirgszuge  vorüberziehenden  Depression 
entstehen.  Auf  der  Nordseite  der  Alpen  erzeugen  die  im  Westen  und  Nordwesten 
vorüberziehenden  atlantischen  Barometerdepressionen  den  Südföhn,  Mittelmeer- 
depressionen auf  deren  Südseite  den  Nordföhn;  in  Grönland  die  Barometerminima 
der  Davisstrasse   und  Baffinsbai  den   Ostföhn   der  Westküste  von  Grönland  u.  s.  w. 

Der  Vorgang  dabei  ist  folgender :  Ein  im  Nordwesten  von  den  Alpen  vorüberziehendes  Baro- 
meterminimum zieht  zunächst  die  Luft  über  Frankreich  und  Mitteleuropa  in  den  Sturmwirbel  hin- 
ein und  saugt  dann  auch  gleichsam  die  Luft  aus  den  Alpenthälem  heraus.    Infolgedessen  stürzt 


1)  Hann,  Der  Föhn  in  den  österreichischen  Alpen.  Zeitschrift  f.  Met.  B.  II.  1867.  S.  433, 
und:  Der  Scirocco  der  Südalpen.  Ebenda  B.  lU.  1868.  S.  561.  Wenn  z.B.  die  Luft  auf  dem 
St.  Gotthard  am  31.  Januar  und  1.  Februar  1869  bei  ihrer  Temperatur  von  ^-4.5^  C.  vollkommen  mit 
Wasserdampf  gesättigt  war,  so  hat  sie  pro  Kubikmeter  3.5  Granmi  Wasserdampf  enthalten.  Beim 
Hinabsinken  bis  Altdorf  erwärmte  sie  sich  auf  14.5®,  wurde  aber  zugleich  auf  0.86  obm  kom- 
primiert. Der  mögliche  Wasserdampfgehalt  ist  dann  10.6,  die  relative  Feuchtigkeit  deshalb 
33  Proz.,  die  Luft  ist  relativ  trocken. 

2)  Theoretisch  ist  die  Wärmezunahme  dt:dh«l:cJ,  wo  c  die  spezifische  Wärme  der 
Luft,  0.238,  J  das  mechanische  Wärmeäquivalent.  Nachweis  s.  im  Anhang.  Setzt  man  dt:dh 
den  Beobachtungen  entsprechend  gleich  0.97,  so  wird  J  — i  433,  was  von  dem  streng  physikalisch 
ermittelten  Wert  sehr  wenig  abweicht.  Hann,  Föhn  zu  Bludenz.  Met.  Z.  XVU,  1882.  S.  461. 
S.  a.  W.  Trabe rt,  Zur  Theorie  der  Erwärmung  herabsinkender  Luft.  Met.  Z.  XXVIL  1892. 
S,  141.  Das  mögliche  Maxiraum  der  Erwärmung  ist  natürlich,  wenn  a  die  herrschende  Wärmeab- 
nahme mit  der  Höhe  ist:  [(l:cJ)  —  a]h,  wenn  h  die  Höhe  ist,  aus  welcher  die  Luft  heraV>- 
kommt.    Ist  diese  Erwärmung  erreicht,  so  bleibt  bei  Fortdauer  des  Föhn  die  Temperatur  konstant. 
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die  Luft  von  den  Alpenkftnuuen  in  die  Thftler  hinab,  erwärmt  sich  dabei  und  bildet  den  Föhn.  Der 
Gebirgswsll,  welcher  einen  horiiontalen  Zufluss  der  Luft  gegen  das  Minimum  unmöglich  macht, 
nötigt  die  Luft,  aua  der  Höhe  herabiusinken  und  die  geneigten  Thal  wände  und  Thalsohlen  als 
Bett  des  Zuströmens  eu  benutzen.  Natürlich  werden  dabei  die  Richtung  der  Thäler,  deren  Form 
und  Verengungen  eine  grosse  Bolle  spielen,  das  Herabsinken  der  Luft  steiler,  heftiger  machen, 
eine  Vermischung  mit  anderer  Luft  hindern  und  dadurch  die  normale,  dynamisch  erzeugte  Tem- 
peratur reiner  zum  Vorschein  kommen  lassen.  Am  Fasse  einer  glatten  Mauer  von  gleicher  Höhe 
würde  man  wohl  nur  hie  und  da  warme  Luftwellen  von  oben  herab  spüren. 

Bei  dem  Föhn  von  23.  September  1860  in  der  Schweiz,  den  L.  Dufour  in  einer  wichtigen 
Monographie  beschrieben  hat,  herrschte  der  SW- Wind  schon  am  21.  September  mit  grosser  Heftig- 
keit auf  dem  Plateau  des  Jura,  ohne  aber  die  Temperatur  erheblich  zu  steigern.  Erst  am  22.  Sep- 
tember, als  der  Föhn  auch  in  den  Alpenthälern  auftrat,  stellte  sich  auch  auf  dem  Jura  eine  hohe 
Temperatur  ein.  Natürlich,  denn  nicht  früher  als  bis  die  Luft  yon  den  Alpenkämmen  herab  in 
die  Bewegung  einbezogen  wurde,  konnte  die  hohe  Temperatur,  die  erst  beim  Herabsinken  der  Luft 
entsteht,  sich  fühlbar  machen. 

Nach  Erck  und  Pernter  spielen  bei  der  Entstehung  von  Föhnstürmen  auf  der  Nordseite 
der  Alpen  auch  sekundäre  Depressionen,  die  der jclben ^entlang  ziehen,  oft  eine  wesentliche  Rolle.*) 

Es  giebt  übrigens  zuweilen  auch  Föhnwinde  ^in  den  Thälern,  dann  allerdings 
nur  sporadisch,  ohne  dass  im  Alpenvorland  ein  lebhafterer  Süd-  oder  SW-Wind  be- 
merkt wird.  Kleinere  Druckdifferenzen  oder  Drucksteigerungen  auf  der  Südseite  der 
Alpen  gegenüber  der  Nordseite  bewirken  ein  lokales  Herabfallen  der  Luft  in  den 
inneren  Alpenthälern  und  damit 

Föhnwinde    oder   Föhnstösse    in  .  *».      • 

denselben,  ohne  dass  das  Alpen- 
vorland davon  affiziert  wird. 
Dort  bleibt  oft  die  kalte  Winter- 
luft ruhig  lagern,  während  in 
den  Föhnthälern  starke  Erwär- 
mung auftritt^  die  sich  aber  gar 
nicht  gegen  das  Flachland  aus- 
breitet. 

Die  folgenden  Kärtchen  zeigen 
die  Verhältnisse  der  Temperatur  und 
Luftdruckyerteilung  bei  dem  Föhn 
vom  13.  Januar  1895  in  der  Schweiz 
nach  Billwiller.  Die  Anregung  zur 
Entstehung  des  Föhn  gab  eine  tiefe 
Barometerdepression  westlich  von  Ir- 
land, die  am  12.,  13.  und  14.  dort 
ziemlich  stationär  blieb.  Fig.  57.  Der 
Alpenzug  verhindert  das  freie  Ab- 
fliessen  der  Luft  gegen  das  Minimum 
hin,  auf  dessen  Südseite  erscheint  sogar 
ein  kleines  Barometermaximum.  Die 
Luft  fliesst  deshalb  von  dem  Alpen- 
kamm als  Föhn  herab  in  die  inneren 

Alpenthäler.  Nur  dort  entsteht  hohe  Wärme,  3 — 11**,  über  dem  Alpenvorland  erhält  sich,  wie 
die  schraffierte  Fläche  Fig.  59  zeigt,  ein  Kältegebiet  mit  stagnierender  Luft  von  — 5  bis  — 8**. 
Auch  auf  der  Südseite  der  Alpen  selbst,   am  Gomosee,  Luganersee   und  Lago  maggiore  ist  die 


Luftdrackverteilung  über  Europa  am  Morgen  des 
13.  Januar  1895.     Nach  R.  Billweiler. 


*)  Man  sehe  auch  die  neueste  Arbeit  von  H.  Ficker,  Innsbrucker  Föhnstudien.     Beitrag 
zur  Dynamik  des  Föhn.     Denkschr.  d.  Wiener  Akad.,  78.  Bd.,  1905. 
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Temperatur  unter  Nnll.  In  den  Föhnth&lem  aber,  sowie  über  der  NE-Schweiz,  haben  sieh  lokale 
Barometerminima  eingestellt  (Fig.  58),  welche  Billweiler,  der  das  Auftreten  dieses  Föhnwindes 
spezieller  untersucht  hat,  der  hohen  lokalen  Temperatur  zuschreibt  (also  durch  den  F6hn 
selbst  bedingt  anzieht,  nicht  umgekehrt). 

Fig.  58. 


Luftdruckverteilung  über  der  Schweiz  am   13.  Januar  li>pm   im  Niveau  von  500  m.     SüdfOhn. 

Nach  R.  Billweiler.    Met.  Z.  1895. 


Fig.  59. 


Jsothermeiv, 

I'^p. 
Niveau  von 


Man  hatte  früher  angenommen,  dass  zur  Entstehung  von  Föhnwinden  ein  die  Alpen  (oder 
überhaupt  einen  Gebirgskamm)  überwehender  heftiger  8-  oder  SW-Wind  nötig  sei,  der  auf  der 
Südseite  in  starken  Niederschlftgen  seinen  Wasserdampf  kondensiert,  daher  nur  langsam  abkühlt 
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und  dann  auf  der  Nordseite,  für  je  100  m  1  ^  Temperaturzunahme  erfahrend,  als  sehr  warmer  Wind 
auftritt,  die  hohe  Wärme  daselbst  somit  auf  die  jenseits  frei  gewordene  Dampfwärme  zurückzu- 
führen sei.  Solche  Fälle  kommen  in  der  That  vor,  und  die  meisten  langen  Föhnperioden  des 
Herbstes  und  Winters  (namentlich  jene  in  den  Ostalpen)  haben  diesen  Ursprung:  auf  der  Südseite 
der  Alpen  heftige  Hegen  und  Überschwemmungen,  auf  der  Nordseite  trockenes,  warmes  Föhn- 
wetter mit  ziemlich  hellem  Himmel.  Aber  eine  notwendige  Bedingung  zur  Entstehung  des  Föhn  ist 
dies  durchaus  nicht,  und  gerade  die  typischen  Föhnfälle  kommen  auf  die  früher  dargestellte  Weise 
zur  Entstehung;  der  Impuls  zum  Herabsinken  der  Luft,  zum  Föhn,  kommt  von  Nordwesten  her 
und  schreitet  nach  Süd  fort.  Die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  ist  im  Winterhalbjahr  fast  stets 
und  gerade  bei  der  dem  Föhn  Torausgehenden  ruhigen  Witterung  so  langsam,  dass  ein  blosses 
Herabsinken  der  Luft  von  der  Höhe  der  Alpenkämme  genügt,  um  derselben  die  Wärme  und 
Trockenheit  des  Föhn  zu  verleihen.  Die  ersten  Föhnstösse  kommen  meist  gar  nicht  yop  Süden 
her  über  den  ganzen  Alpenkamm  herüber,  sie  sind  nur  Luft  aus  der  Höhe. 

Man  erklärt  sich  leicht  das  Herabfliessen  der  Luft  von  den  Alpenkämmen,  wenn  man  die 
Druckunterschiede  zwischen  der  Nord-  und  Südseite  der  Alpen  beim  Föhn  berechnet.  Ich  fand 
im  Mittel  von  7  ausgeprägten  Föhn  tagen:  Luftdruckdifferenz  pro  111  km  (Gradient)  Basel- Alt- 
dorf ■>•  2.3  mm,  Altdorf -Lugano  «*  7.3.  Dieser  letztere  Sturmgradient  kommt  aber  wegen  der  Alpen- 
wand nicht  zur  Wirkung. 

Eine  dem  Föhn  ähnliche  Erscheinung  ist  auch  die  hohe  Wärme  der  Berggipfel  und  Berg- 
hänge im  Winter,  wenn  ein  Barometermaximum  über  dem  Alpengebiet  liegt.  Darauf  habe  ich 
schon  1876  hingewiesen.  Z.  f.  Met.  1876,  S.  120.  Dieselbe  entsteht  durch  das  langsame  Herab- 
sinken der  Luft  im  zentralen  Gebiete  eines  Barometermaximums,  wobei  sich  selbe  dynamisch  er- 
wärmt, gerade  so,  wie  in  dem  viel  auffallenderen  und  leichter  nachweisbaren  Falle  der  eigent- 
lichen Föhnwinde. 

Auch  die  grosse  Lufttrockenheit  hat  die  in  den  Barometermaximis  niedersinkende  Luft  mit 
dem  Föhn  gemein.  Unter  günstigen  örtlichen  Bedingungen  kann  dieses  Herabsinken  der  Luft, 
dass  im  allgemeinen  unmerklich  ist,  in  einer  lebhafteren  Weise,  natürlich  nur  lokal,  erfolgen  und 
dann  geradezu  als  Föhn  erscheinen. 

Der  Nordföhn  auf  der  Südseite  der  Alpen  entsteht  zumeist  infolge  von  De- 
pressionen über  dem  Mittelmeer.  Je  tiefer  diese  sind  und  je  näher  ihr  Zentrum  den 
Alpen  liegt,  um  so  intensiver  tritt  der  Nordföhn  auf.  Aber  nicht  immer  sind  baro- 
metrische Minima  auf  der  Südseite  die  Ursache  des  Auftretens  des  Nordföhns.  Lokaler 
Nordföhn  stellt  sich  auch  ein,  wenn  auf  der  Nordseite  der  Alpen  von  W  oder  NW  her 
eine  rasche  Zunahme  des  Luftdruckes  erfolgt,  wie  dies  auf  der  Rückseite  der  ost- 
wärts abziehenden  Depressionen  der  Fall  ist.  Es  tritt  dann  ein  bedeutender  von 
N  nach  S  gerichteter  Gradient  ein  und  die  Luft  fliesst  von  Nord  her  in  den  Ein- 
schnitten des  Alpenkammes,  den  Thälem  folgend,  nach  Süden  hinab,  also  nicht  infolge 
einer  Aspiration  durch  ein  Minimum.  Besonders  oft  tritt  dies  im  Bergell  ein,  wo 
der  flache  Malojapass  nur  eine  Art  Wehr  bildet,  über  welches  der  Luftstau  leicht 
nach  Süden  abfliessen  kann.  Castasegna  hat  deshalb  im  Winter  nur  eine  mitt- 
lere relative  Feuchtigkeit  von  62  Proz.  (selbst  im  Jahresmittel  nur  65),  während 
Lugano  78  Proz.  und  Mailand  85  Proz.  hat.  Die  Temperaturabweichung  bei  Nord- 
föhn beträgt  -|-2.9<*,  die  Erhöhung  der  Mitteltemperatur  -f-0.5,  die  mittlere  Be- 
wölkung ist  nur  2.8  (über  32  heitere  Tage).  Dies  gilt  für  den  Winter.  Castasegna 
ist  bedeutend  wärmer,  als  es  seiner  Höhenlage  entspricht,  i) 

Die  Entstehungsarten  des  Nordföhn  klassifiziert  R.  Bill  will  er  jun.  folgender- 
massen: 

L   Nordföhn  hervorgerufen  durch  die  Ausbildung  eines   barometrischen  N — S- 


1)  Billwiller,    Über  verschiedene  Entstehungsarten  und  Erscheinungsformen  des  Föhn. 
Met.  Z.  Bd.  XXXIV.    1899.    S.  204,  namentlich  S.  210/211. 
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Gradienten  über  dem  Alpengebiet.  GradientföhnJ)  a)  Infolge  einer  Depression 
im  Süden  der  Alpen,  b)  Infolge  der  Annäherung  einer  Hochdruckzone  an  den  Nord- 
saum der  Alpen. 

II.  Föhnartiges  Niedersinken  der  Luft  in  den  Thälem  auf  der  Südseite  der 
Alpen  aus  einer  Anticyklone  in  NW  oder  Westen  oder  über  dem  Alpengebiet  selbst 
Anticyklonaler  Föhn. 

Auch  Südtirol  hat  zuweilen  Nordföhn,  ebenso  selbst  manche  südliche  Thäler  der 
hohen  Tauern. 

Es  giebt  alle  Übergänge  von  den  stürmischen  Föhnwinden  mit  Niederschlägen 
und  Überschwemmungen  auf  der  Südseite  der  Alpen  bis  zu  der  föhnigen,  wannen  und 
trockenen  Luft,  die  sich  im  Zentrum  der  Barometermaxima  unmerklich  auf  die  Berg- 
höhen herabsenkt.  Die  Entstehung  der  Wärme  und  die  Trockenheit  ist  in  allen 
Fällen  die  gleiche.  2) 

B.  Die  Bora  und  der  Mistral.  Die  Bora  ist  ein  kalter,  anticyklonaler 
Fallwind,  der  an  Steilküsten  vorkommt^  mit  denen  ein  kaltes  Hinterland  gegen  ein 
warmes  Meer  abfällt.  Am  bekanntesten  ist  die  Bora  der  istrischen  und  dalmati- 
nischen Küsten,  zu  Triest,  Fiume  und  Zengg,  wo  sie  als  NE  und  ENE  auftritt 
Weniger  bekannt,  aber  nicht  minder  heftig  ist  die  Bora  in  Noworossisk,  einem 
russischen  Hafen  an  der  NE-Küste  des  Schwarzen  Meeres.  Die  topographischen  Ver- 
hältnisse dieser  Küste  sind  jenen  der  Ostküste  der  Adria  sehr  ähnlich.  Ein  kahles 
Küstengebirge  (hier  mit  5 — 600  m  Kammhöhe)  schliesst  ein  im  Winter  sehr  kaltes 
Hinterland  vom  warmen  Meere  ab. 

Der  Charakter  der  Bora  ist  überall  derselbe  und  ist  von  Lorenz  und  Wran- 
geil vortrefflich  beschrieben  worden.  3) 

Die  Bora  weht  an  der  Küste  selbst  und  im  Littorale  in  den  heftigsten  Stössen 
(an  der  Adria  refoli  genannt),  macht  sich  aber  nicht  weit  auf  das  Meer  hinaus 
fühlbar,  auch  hinter  dem  Gebirgskamm  ist  sie  wenig  zu  spüren.  Ihrem  Auftreten 
geht  Wolkenbildung  über  den  Höhen  voraus,  von  denen  sie  später  herabstürzt.  Die 
Wolken  haften  an  den  Kämmen  während  des  Wütens  der  Bora,  nur  einzelne  Wölk- 
chen lösen  sich  zuweilen  ab  und  folgen  dem  Winde,  lösen  sich  aber  bald  wieder  auf. 
Die  Bora  ist  kalt  und  trocken,  zuweilen  bringt  sie  aber  auch  Regen,  wenn  sie  schon 
mit  dem  oberen  Scirocco  kämpft.  An  der  Adria  sinkt  bei  Bora  die  Temperatur 
selten  unter  den  Gefrierpunkt,  zu  Noworossisk  aber,  wo  das  Hinterland  viel  kälter 
ist^  bringt  sie  auch  scharfe  Frosttemperaturen,  und  das  von  ihr  aufgepeitschte  Meer- 


1)  Der  mittlere  Gradient  bei  NordfOhn  beträgt  ca.  3  mm,  bei  ausgesprochenem  Winter 
Nordföhn  4— 6  mm.  Killwiller  jnn.,  Der  Bergeller  Nordföhn.  Zürich  1904.  Schweis.  Annalen, 
Jahrgang  1902.     Met.  Z.  1905,  S.  93. 

2)  Es  kommen  zuweilen  auch  in  der  Niederung  föhnartig  warme  und  trockene  Winde 
vor,  die  aus  einem  Barometermaximum  herauswehen,  das  unt€n  kalt  oder  doch  kälter  ist.  Offen- 
bar kommt  dann  am  Bande  des  Maximums  durch  ein  Druckgefftlle  angeregt  die  warme  trockene 
Luft  oberhalb  der  Area  des  Maximums  schief  herabsteigend  lokal  an  die  Erdoberfläche  herunter. 
Fälle  bei  Wien  s.  Met.  Z.  1889.  6.  19,  dann  22.  Okt.  1899,  18.  Juni  1893,  23.  Dez.  1904  etc. 
Man  sehe  die  betreffenden  Wetterkarten. 

3)  J.  T.  Lorenz,  Physikalische  Verhältnisse  des  Quarnero.  Wien  1863.  8.  57  etc.,  und 
Lehrbuch  der  Klimatologie.  Wien  1874.  S.  413  etc.  —  Baron  F.  Wrangeil,  Die  Ursachen  der 
Bora  in  Noworossisk.  Wild,  Rep.  f.  Met.  Bd.  V.  Nr.  4.  Petersburg  1876.  —  Korostelew  darfiber 
8.  Met.  Z.  1905,  S.  43. 
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Wasser  überzieht  alles  mit  dicken  Eiskrusten,  welche  die  Schiffe  im  Hafen  fast  znm 
Sinken  bringen  können.  Mazelle  hat  in  Triest  die  Stärke  der  einzelnen  Borastösse 
ans  den  Aufzeichnungen  der  Anemometer  zu  bestimmen  gesucht,  und  (nicht  bei  der 
stärksten  Bora)  50 — 60  m  pro  Sekunde  gefunden.  Die  Borastösse  zerstäuben  die  von 
ihr  erzeugten  Wellenkämme,  sodass  über  dem  Meere  sich  ein  eigentümlicher  Nebel 
bildet  (Fumarea),  eine  Wasserstaubwolke. 

Die  Bora  hat  eine  ausgesprochene  tügliche  Periode.  Auf  Lesina  tritt  das  Maximum  der 
Stärke  derselben  um  7 — 8''  vormittags  ein,  jenes  der  Häufigkeit  um  6 — 7**  Yormittags,  das  Mini- 
mum um  Mittemacht;  am  seltensten  ist  sie  um  2'*  nachmittags.  Zu  Triest  hat  die  Bora  um 
9 — 10**  vormittags  ihr  Maximum,  um  Mittemacht  ihr  Minimum.  Die  Bora  ist  demnach  am  häufig- 
sten und  stärksten  zur  Zeit,  wo  der  Temperaturanterschied  zwischen  dem  kalten  Hinterlande  und 
dem  Meere  am  grössten  ist. 

Die  Bora  tritt  ein,  wenn  über  dem  Hinterland  der  Küste  der  Luftdruck  rasch 
steigt,  ein  Barometermaximnm  sich  einstellt  und  derart  ein  grosses  Druckgefälle 
gegen  das  warme  Meer  hin  sich  ausbildet,  über  welchem  die  Tendenz  zu  einem 
Barometerminimum  bestehen  bleibt.  Zwischen  der  Adria  und  deren  nördlichem  und 
östlichem  Hinterland  besteht  im  Winter  auch  durchschnittlich  ein  grosser  Druck- 
unterschied, der  auch  an  deren  Ostküste  die  vorwiegenden  NE -Winde  bedingt.  Es 
bedarf  nur  einer  geringen  Steigerung  dieses  Druckgefälles,  um  heftige  Fallwinde  zu 
erzeugen.  Eine  solche  stellt  sich  aber  nicht  selten  in  hohem  Grade  ein,  wenn  der 
Druck  über  dem  Innenlande  rasch  zunimmt  oder  ein  Barometerminimum  von  Westen 
oder  Südwesten  herannaht.  Es  tritt  dann  häufig  der  Fall  ein,  dass  die  südliche 
Ostküste  der  Adria  stürmischen,  warmen,  feuchten  Scirocco  hat,  während  an  der 
nördlichen  Küste  die  trockene,  kalte  Bora  herrscht.  Unter  solchen  Umständen  fällt 
dann  auch  Begen  oder  Schnee  bei  Bora,  während  dieselbe  sonst  als  anticvklonaler 
Wind  heiter  und  trocken  ist. 

Unstreitig  ist  es  der  grosse  Temperaturgegensatz  zwischen  dem  hohen  kalten 
Innenlande  und  der  Luft  über  dem  warmen  Meere,  welcher  die  Heftigkeit  der  Bora- 
stösse bedingt. 

Man  hat  Schwierigkeiten  gefunden,  die  niedrige  Temperatur  der  Bora  mit  der  Natur  eines 
Fall  Windes  zu  vereinigen,  da  ja  ein  solcher  als  warmer  Wind,  als  Föhn  auftreten  sollte.  Die 
Bora  erwärmt  sich  in  der  That  auch  beim  Herabstürzen  auf  das  Meer,  ihre  Temperatur  ist  aber 
auf  dem  Plateau  oder  Gebirgskamm  so  niedrig,  dass  sie  unten  trotzdem  noch  als  kalter  Wind  an- 
kommt. Wenn  die  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  zwischen  der  Küste  und  dem  Plateau  1® 
pro  100  m  übersteigt,  muss  der  an  sich  kalte  Nordwind  auch  unten  kalt  ankommen.  So  ist  z.  B. 
die  mittlere  Temperatur  des  Januar  (1804—1898)  auf  dem  Plateaurand  des  Karstes  bei  Triest  in 
350  m  (Opiina  und  Basoyizza)  1.7",  die  Temperatur  im  Meeresniveau  aber  (Barcola  und  Servola) 
5.0,  die  mittlere  Wärmeabnahme  beträgt  demnach  nahezu  1  ®  pro  100  m.  Bei  dem  heftigen  Bora- 
Sturm  am  10.  und  11.  Januar  1896  war  die  Temperatur  oben  (346  m)  — 4.1®,  unten  (in  40  m) 
— 0.2,  die  Wärmeznnahme  der  Bora  beim  Hinabstürzen  auf  das  Meer  betrug  also  1.1®  pro  100  m 
und  dennoch  brachte  sie  eine  negative  Temperaturabweichung  von  5.2®.  Die  Bora  bleibt  also 
trotz  ihrer  normalen  Erwärmung  beim  Hinabstürzen  auf  das  Meer  ein  kalter  Wind.  *) 

Von  grossem  Interesse  sind  in  dieser  Beziehung  die  stürmischen  N- Winde  zu  Tragöss  in 


1)  Bei  der  furchtbaren  Bora  vom  24.  und  25.  November  1895  war  die  mittlere  Temperatur 
am  Plateaurand  (346  m)  —0.4®,  die  mittlere  relative  Feuchtigkeit  82  Proz.  bei  NE  8—9.  In  Barcola 
bei  Triest  (15  m)  war  die  Temperatur  3.8  ®,  die  relative  Feuchtigkeit  55  Proz.  bei  NE  7—10.  Nun 
ist  die  mittlere  Temperatur  von  Barcola  Ende  November  et\ira  10®,  die  Bora  brachte  deshalb  eine 
Temperaturabweichung  von  — 6.2®,  war  kalt,  und  doch  ein  echter,  erwärmter  trockener  Fallwind. 
—  S.  auch  H.  Meyer,  Über  Fallwinde.     «Das  Wetter«.     1887.    S.  241  etc. 
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Obersteiermark  am  SUdfuss  des  Hochschwab.  Sie  sind  im  Winter  warm  und  treten  als  Föhn  auf, 
im  Sommer  sind  sie  kalt  und  stellen  eine  Art  Bora  vor.  Ihrer  Entstehung  nach  stehen  sie  der 
Bora  am  nächsten,  da  sie  unter  gleichen  Luftdruckverhältnissen  auftreten,  zumeist  bei  rascher 
Drucksteigerung  im  Norden,  zuweilen  auch  bei  Luftdruckabnahme  im  Süden.  Der  800  m  hoch- 
gelegene Thalzirkus  ist  im  Winter  sehr  kalt,  die  dynamische  Eh-wärmung  der  vom  Hochschwab- 
plateau herabstürzenden  ursprünglich  kalten  Luft  genügt  dann,  dass  letztere  unten  als  Föhnwind 
verspürt  wird.  Im  Sommer  aber  erwärmt  sich  das  Thal  stark  und  der  Fullwind  kommt  dann 
unten  kühler  an  als  die  dort  herrschende  Lufttemperatur.  Namentlich  die  Mlttagstemperatar  des 
Sommers  wird  an  den  Föhntagen  erniedrigt  und  die  tägliche  Amplitude  fast  unterdrückt.  M  Dazu 
kommt  wohl  noch,  dass  der  NW  im  Winter  im  allgemeinen  an  sich  ein  warmer  Wind,  im  Sommer 
dagegen  ein  kühler  und  selbst  kalter  Wind  ist.') 

An  den  Küstenstrecken,  wo  die  Gebirge  weniger  als  4 — 700  m  hoch  sind  und 
mehr  als  2 — 5  km  von  der  Küste  abstehen,  tritt  die  Bora  nur  schwach  auf.  Dies 
gilt  für  die  istrische  Küste  von  Gapodistria  bis  Pola,  dann  für  die  dalmatinische 
Küste  südlich  von  Zara. 

Das  Auftreten  der  Bora  auf  dem  Karst  selbst  hat  Ferd.  Seydl  beschrieben 
und  vortrefflich  erläutert  (Met.  Z.   1891.     S.  232). 

Der  Mistral  der  Provence  und  der  französischen  Mittelmeerküste  bis 
Perpignan  hinab  ist  ähnlicher  Natur  und  ähnlichen  Ursprunges  wie  die  Bora.  Die 
Temperatur  und  Luftdruckverteilung  kommt  jener  an  der  Ostküste  der  Adria  ziemlich 
gleich.  Der  warme  Golf  von  Lyon  mit  seinem  ständigen  Barometerminimum  im 
Winterhalbjahr  hat  als  Hintergrund  das  kalte  Zentralplateau  von  Frankreich,  das 
häufig  der  Sitz  von  Barometermaximis  und  Kältezentren  ist.  Der  NW- Sturm,  der 
sich  von  den  Cevennen  auf  die  Niederungen  und  das  Gestade  des  warmen  Mittel- 
meeres herabstürzt,  hat  alle  Eigenschaften  der  Bora,  auch  das  stossweise  Wehen. 
Dass  er  überhaupt  dort  ein  „endemischer"  Wind  ist,  rührt  daher,  dass  die  Tempe- 
ratur- und  Luftdruckdifferenzen,  denen  er  seinen  Ursprung  verdankt,  im  Winter- 
halbjahr persistente  sind.  Ein  Barometerminimum  über  dem  Golf  oder  rasches 
Steigen  des  Barometers  nach  Schneefall  auf  dem  Plateau  von  Mittelfrankreich  ver- 
stärkt ihn  zum  wütenden  Sturm,  der  nicht  selten  Wagen  der  Mittelmeerbahn  um- 
gestürzt hat. 

Wenn  die  Mittelmeerküste  Frankreichs  unter  dem  Einfluss  einer  Barometer- 
depression Mistral  hat,  so  haben  oft  gleichzeitig  Italien  und  Dalmatien  Scirocco,  und 
der  Temperaturgegensatz  ist  dann  auffallend  gross.  ^ 


III.  Die  Zugstrassen  der  barometrischen  Minima. 

Trägt  man  die  Bahnen  der  barometrischen  Minima  auf  Karten  ein,  so  bemerkt 
man  bald,  dass  die  Barometerdepressioneu  nicht  alle  Gebiete  gleichmässig  durchziehen, 
sondern  mit  Vorliebe  gewisse  Kichtungen  einschlagen,  über  bestimmten  Gegenden 
sich  fortpflanzen.  Man  kann  also  jene  Kichtungen,  die  nahe  zusammenfallen,  am 
häufigsten  vertreten   sind,   aus  dem   sonst  ziemlich   konfusen   Bilde   der  Gesamtheit 


1»  Näheres  darüber  s.  R.  Klein,  Der  Nordföhn  zu  Tragöss.  Zeitschr.  d.  D.  u.  Österr. 
AlpenyereinR.    1900.    S.  61.    Denkachriften  der  W.  Akad.   Bd.  73.   1901. 

2»  Z.  B.  21.  Dezember  1886.  Barometerminimnm  über  Oberitalien  750  mm,  Toolon  — 1^ 
Perpignan  3®,  Sturm  aus  NW.  Rom,  Neapel  15®,  Pola,  Triest  15—16",  Soirocco,  SohneestOrme 
in  Nord-   und  Westdeutschland.  —  Über  den  Mistral  s.  Dersch,  Zeitschrift  f.  Met.    1881.   S.  52. 
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der  Bahnrichtungen  herausheben  und  erhält  so  die  Hauptbahnen  der  barometrischen 
Minima  oder  die  sogenannten  Zugstrassen  derselben,  i) 

Die  folgende  Fig.  60  zeigt  nach  van  Bebber  in  einfachster  Form  die  haupt- 
sächlichsten Zugstrassen  der  barometrischen  Minima  über  Europa. 

Fig.  60. 


Minima,. 


Zugstrassen  der  Barometerminiraa  über  Europa  nach  van  Bebber. 

Die  Zugstrasse  I  ist  im  Herbst  und  Winter  am  meisten  besucht.'^)  Auch  die 
Zugstrassen  II  und  III  sind  in  der  kälteren  Jahreshälfte  am  meisten  vertreten. 
Dagegen  ist   die  Zugstrasse  IV  im  Sommer  und  Herbst  am  stärksten  besucht,   und 


1)  Zuerst  von  Koppen  aus  den  Wetterkarten  1873 — 1878  der  Deutschen  Seewarte  für 
Europa  abgeleitet  1878.  Wissenschaftliche  Ergebnisse  aus  den  monatlichen  Übersichten  der 
Witterung.  Xu.  II.  Später  hat  Bebber  die  Zugstrassen  neu  bestimmt  aus  den  Jahren  1876  bis 
1880  und  ihnen  jene  Bezeichnungen  beigelegt,  die  sich  jetzt  eingebürgert  haben.  Typische  Witte- 
rungserscheinungen. Archiv  der  Deutschen  Seewarte  V.  1882.  IX.  1886.  Zugstrassen  der  Baro- 
meterminlma  nach  den  Bahnenkarten  der  Deutschen  Seewarte  1875—1890.  Met.  Z.  Bd.  XXV.  1891. 
8.  361  etc.,  mit  Tafel  für  die  einzelnen  Monate. 

Koppen  hat  auch  ein  zusammenfassendes  Bild  der  Häufigkeit  und  der  Zugstrassen  der 
Barometerminima  über  den  Vereinigten  Staaten,  dem  Atlantischen  Ozean  und  Europa  entworfen 
(Mitteilungen  der  Geographischen  GeseUschaft  in  Hamburg.  1880),  welches  in  meinen  Atlas  der 
Meteorologie,  Gotha  1887,  Blatt  X,  übergegangen  ist,  ebenso  in  Bartholomews  Atlas  der 
Meteorologie.  Blatt  28.  Edinburgh  1899.  Die  Karten  28  u.  29  dieses  Atlas  enthalten  die  voll- 
ständigste Darstellung  der  mittleren  Sturmbahnen,  welche  bisher  gegeben  worden  ist. 

2)  Da  auf  den  Wetterkarten  der  Deutschen  Seewarte  im  Norden  meist  nur  noch  die  Kand- 
bildungen  der  noch  nördlicher  vorüberziehenden  grossen  Depressionen  erscheinen,  so  würde  die 
Zagstrasse  Id  bei  möglicher  voller  Benutzung  der  Beobachtungen  auf  Island,  Ost-Grönland  und 
dem  Nordmeere  weiter  nach  NW  und  N  zu  liegen  kommen  und  etwa  über  Island  verlaufen. 
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die  Minima,  die  derselben  folgten,  nehmen  auf  die  Witterung  in  Mitteleuropa  g^rossen 
Einfluss.  Die  Zagstrasse  Va,  die  mit  III  ziemlich  parallel  verläuft,  ist  in  der 
kälteren  Jahreszeit  am  häufigsten  frequentiert,  im  Sommer  gar  nicht.  Die  Zug- 
strasse IV  b  ist  im  Herbst  und  Frühjahr  am  meisten  besucht,  spielt  aber  auch  im 
Sommer  eine  grosse  Rolle. 

Die  Zugstrasse  Va  nimmt  im  südlichen  Frankreich  die  Minima  auf,  die  über 
die  iberische  Halbinsel  oder  von  der  Bucht  von  Biscaya  ins  Mittelmeer  eintreten, 
und  führt  dann  über  Italien  und  die  Adria  nach  dem  Schwarzen  Meere  oder  nach 
NE  hinauf  gegen  die  russischen  Ostseeprovinzen  (Vb).  Ein  Teil  der  Minima  biegt 
schon  an  der  Westküste  Italiens,  selten  über  der  Adria,  nach  SE  ab  und  wendet  sich 
gegen  Afrika.  Dies  geschieht  namentlich  in  der  kälteren  Jahreszeit.  Der  ^dsste 
Teil  der  über  Italien  ostwärts  fortschreitenden  Depressionen  wendet  sich  nach  dem 
Schwarzen  Meere.  Man  wird  bemerken,  dass  die  Zugstrassen  hauptsächlich  die 
grossen  Wasserbecken  aufsuchen.  Die  Gegenden,  auf  welche  Koppen  nach  den 
Beobachtungen  die  Konvergenz  oder  Strahlungsgebiete  der  Zugstrassen  verleget,  sind 
die  Küste  des  mittleren  Norwegen,  der  Georgskanal,  Skagerrak,  die  schwedischen 
Seen  und  die  mittlere  Ostsee,  Golf  von  Genua,  Adria  und  Schwarzes  Meer;  über  dem 
Nordatlantischen  Ozean:  die  Davisstrasse  und  die  Gegend  südwestlich  von  Island. 
Diese  Knotenpunkte  des  Netzes  der  Zugstrassen  entsprechen  den  Örtlichkeiten,  an 
denen  die  Barometerdepressionen  länger  zu  verweilen  pflegen,  stationäre  Minima  sich 
ausbilden.  Manche  Minima  werden  hier  sogar  auf  kurze  Zeit  rückläufig,  d.  h.  sie 
bewegen  sich  nach  Westen. 

Die  Gebirge  ziehen  im  Gegensatz  zu  den  grossen  Wasserfiächen  die  Depressions- 
zentren durchaus  nicht  an,  im  Gegenteile  stellen  sie  Gebiete  der  geringsten  Häufig- 
keit der  Wirbelzentren  dar.  Man  wird  auf  vorstehendem  Kärtchen  bemerken,  dass 
das  Alpengebiet  von  den  Zugstrassen  gemieden  wird,  die  dasselbe  in  grossen  Bogen 
umgehen.  Dasselbe  ist  deshalb,  sowie  ganz  Mitteleuropa,  ein  Gebiet  wenig  tiefer 
Barometerminima,  ein  relatives  Hochdruckgebiet  in  Bezug  auf  dieselben. 

Die  relative  Häufigkeit  der  Barometerminima  auf  einer  der  (j  Hauptzugstrassen 
war  im  Mittel  der  Jahre  187G  — I8SU  folgende: 

Häufigkeit  der  Barometerminima  (Proz.). 

"      ZÜgsträfise  ^^      I      1      II     ]     III    |     IV     1    Va         Vb    j  Gesamtzahl 


Winterhalbjahr 
Sommerhalbjahr 


31  18 

39  11 


16     I     12  10 

5     I     22  5 


13 
18 


283 
197 


Am  häufigsten  besucht  ist  I  im  Januar  und  September,  II  im  Dezember  und 
Januar,  III  im  März,  IV  im  Juli  und  August  auffallend  stark,  Va  Januar  und  April, 
Vb  im  Frühjahr,  im  Juli  und  im  Oktober. 

Die  nach  SE  gerichteten  Bahnen  kommen  fast  ausschliesslich  in  der  kälteren 
Jahreszeit  vor,  die  nach  NE  gerichteten  herrschen  in  der  wärmeren  Jahreszeit  vor. 
Im  Sommer  kommen  fast  nur  die  Bahnen  I  und  IV  vor,  und  im  Juli  Vb. 

Bebber  findet,  dass  etwa  in  2S  Proz.  aller  Tage  des  Jahres  die  Witterung 
über  Europa  (der  Osten  ausgenommen)  von  einem  Barometermininimum  auf  einer  der 
6  Zugstrassen  beeinfiusst  wird. 

Das  Wetter  über  Mitteleuropa  bei  dem  Vorübergang  eines  Mininimums  auf 
einer  dieser  Zugstrassen  charakterisiert  Koppen  in  Kürze  so: 
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Die  Zugstrasse  I  ist  im  Winter  von  trockenem,  wenn  auch  grösstenteils  bedecktem  Wetter 
in  Deutschland  begleitet,  die  Zugstrassen  Va.  und  Vb  im  Nordwesten  von  heiterem  Wetter,  Vb 
im  Süden  und  Osten  von  Regen,  dagegen  sind  die  Zngstrassen  U,  III,  lY  vorwiegend  von  Hegen 
und  Schneefällen  begleitet.  Im  Sommer  verhält  es  sich  ähnlich,  nur  ist  das  Wetter  bei  I  und  V  a 
vorwaltend  heiter,  während  besonders  die  Zugstrasse  lY  viele  Qewitter  hervorruft.  Ausbuchtungen 
(, Gewittersäcke*)  auf  der  S£-  und  8-Seite  von  Depressionen  auf  der  Zugstrasse  IV  sind  die 
typischen  Gewitterbringer  für  Deutschland,  wie  auch  für  Frankreich  und  Belgien  etc.;  in  be- 
deutend geringerem  Masse  ist  dies  auch  bei  der  Zugstrasse  II  der  Fall.  Da  die  Zugstrasse  V  a  im 
Sommer  nicht  betreten  ¥rird,  so  spielt  sie  bei  den  Gewittern  West-  und  Mitteleuropas  keine  Bolle.  *) 

Die  Barometerminima,  die  auf  der  Zugstrasse  V  b  von  der  Adria  herauf  über  Ungarn  nach 
Polen  ziehen,  verursachen  nicht  selten  zwischen  Juli  und  Anfang  September  bei  gleichzeitiger  An- 
wesenheit eines  Hochdruckgebietes  im  Westen  Europas  grosse  Überschwemmungen  auf  der  Nord- 
seite der  Ostalpen  und  in  den  Sudetenländem.*».  Sie  werden  dann  zuweilen  über  Ungarn  einige 
Zeit  stationär.  Alle  grossen  Begenstürme  in  Wien  (mit  einer  Tagesmenge  bis  und  über  100  mm) 
sind  beim  Vorttbergang  einer  Depression  auf  dieser  Bahn  eingetreten.  Für  West-Ungarn  und  das 
östliche  Niederösterreich  bringen  sie  im  April  und  Mai  vielfach  Gewitter.  —  Der  furchtbare  Schnee- 
sturm vom  18./20.  April  1903  um  Wien  und  in  Ost-Deutschland  wurde  durch  ein  Barometer- 
niinimum  auf  der  Zugstrasse  Vb  verursacht.  Schwalbe,  Das  Wetter,  1904,  S.  52.  Ann.  d.  Hydrogr., 
1904,  S.  62  mit  Tafel.  Fast  zum  selben  Datum  wiederholte  sich  1905  in  schwächerem  Maasse 
Schneefall  und  Abkühlung  in  West-Österr.  aus  gleicher  Ursache. 

Über  Nordamerika  ist  der  Verlauf  der  Zugstrassen  ein  einfacherer  als  über 
Europa.  Eine  grosse  Zugstrasse  betritt  vom  nördlichen  Pacific  unter  ca.  55  ^  das 
Festland,  geht  über  die  grossen  Seen  gegen  Neufundland  und  dann  nach  NW  über 
den  Atlantischen  Ozean.  Eine  andere  Zugstrasse  durchquert  von  da  die  Vereinigten 
Staaten  in  südöstlicher  Richtung.  Auch  von  Südwesten  her,  von  Texas  herauf,  kommt 
eine  Zugstrasse,  die  bei  den  grossen  Seen  in  die  erstere  einmündet.  Ausserdem  verläuft 
noch  längs  der  atlantischen  Küste  die  Zugstrasse  der  westindischen  Orkane,  die  bei 
Neufundland  in  die  erstere  einmündet. 

Die  Zugstrasse,  die  über  die  oberen  Seen  und  Kanada  in  gerader  östlicher 
Richtung  nach  Neu-Braunschweig  führt,  dominiert  vollkommen.  Sie  zeigt  eine  Fre- 
quenz der  Minima,  welche  das  2^2-  bis  3  fache  von  jener  der  frequentesten  Zng- 
strassen in  Europa  beträgt.  Auf  dieser  Strasse  bewegen  sich  im  allgemeinen  nicht 
sehr  tiefe  Minima  mit  einer  doppelt  so  grossen  Geschwindigkeit  als  die  der  enro- 
päischen  Minima,  von  einander  getrennt  durch  ebenso  rasch  fortschreitende  Maxima. 

Ganz  anders  in  Europa,  wo  keine  einzige  Zugstrasse  ein  nur  entfernt  ähnliches 
Übergewicht  erlangt,  sondern  wo  eine  Anzahl  verschiedener  Wege  einander  ziemlich 
gleichwertig  gegenüberstehen,  welche  zusammen  ein  kompliziertes  Netz  bilden.  Aber 
auch  schon  über  dem  Ozean  bildet  der  Verlauf  der  Zugstrassen  ein  ähnlich  kompli- 
ziertes Netz  (Koppen). 

Die  Mehrzahl  der  amerikanischen  Wirbelzentren  nehmen  ihren  Weg  nach 
Grönland  und  Island,  einige  verlaufen  auch  gegen  die  Azoren. 3) 

Der  Grund  dafür,   dass  es  ausgesprochene  Zngstrassen  der  Barometerminima 


1)  Koppen,  Met.  Z.    1886.    S.  172. 

2)  Näheres  darüber  s.  Kassner,  t^ber  die  Zugstrasse  Vb.  Met.  Z.  1897.  S.  219.  Der- 
selbe: Depressionen  der  Zugstrasse  Vb  und  Niederschläge.    Annalen  d.  Hydr.,  1903,  S.  101. 

3)  Hoffmeyer,  Studien  über  die  Stürme  des  Nordatlantischen  Oateans.  Annalen  der  Hydro- 
graphie. 1880.  Zeitschrift  f.  Met  XV.  S.  345.  Mehr  als  die  Hälfte  (55  Proc.)  der  amerikanischen 
Depressionen  schlagen  die  Richtung  nach  GrOnland  und  Island  ein,  ein  Viertel  (26  Pros.)  durch- 
kreuat  den  Ozean  in  der  Mitte,  ein  Fünftel  (19  Proa.)  hat  eine  Neigung,  sich  gegen  die  Acoren 
zu  wenden. 
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giebt,  liegt  in  den  Umständen,  welche  die  Eichtnng  des  Fortschreitens  derselben 
begünstigen  und  denselben  derart  die  durchschnittlichen  Wege  weisen.  Die  bestehende 
Luftdruck-  und  Temperaturverteilung,  welche  die  Barometerminima  bei  ihrer  allge- 
meinen Tendenz  von  West  nach  Ost  fortzuschreiten  auf  ihrem  Wege  antreffen, 
lenken  sie  nach  der  einen  oder  anderen  Richtung  ab  und  machen  ihnen  g^ewisse 
Strassen  am  leichtesten  passierbar. 

Gl.  Ley  hat  schon  1872  die  Thatsache  festgestellt,  dass  die  Depressionen  vor- 
nehmlich in  der  Richtung  fortschreiten,  in  welcher  sie  den  höchsten  Luftdruck  zn 
ihrer  Rechten  haben,  dass  (wenigstens  in  Europa)  jede  Depression  die  Neigung  hat, 
mit  einer  mehr  oder  weniger  starken  Ablenkung  rechter  Hand  von  den  niedrigeren 
Isothermen  fortzuschreiten.  In  Bezug  auf  den  ersten  Satz  ist  sehr  zu  beachten, 
dass  in  grösserer  Höhe,  und  darauf  kommt  es  zumeist  an,  die  Luftdruckverteilung 
eine  andere  sein  kann,  als  an  der  Erdoberfläche,  weil  der  Luftdruck  in  warmer  Luft 
langsamer  mit  der  Höhe  abnimmt  als  in  kalter,  der  Überdruck  in  der  Höhe  also 
auf  Seite  der  wärmeren  Gegend  zu  suchen  ist. 

Koppen  hat  als  Erfahrungssatz  über  die  Richtung  des  Fortschreitens  der 
Barometerminima  aufgestellt:  die  Fortbewegung  erfolgt  annähernd  in  der  Richtung 
der  nach  ihrer  Gesamtenergie  überwiegenden  Luftströmung^)  (also  nicht  blos  des 
stärksten  Unterwindes). 

J.  Aitken  zeigte  auch  experimentell,  dass  die  Wirbel  in  der  Richtung 
ihrer  stärksten  Winde  sich  fortbewegen.  Die  Wetterkarten  zeigen  in  der  That, 
dass  die  Barometerminima  sich  nahezu  parallel  mit  den  Isobaren  jener  Seite  fort- 
bewegen, auf  welcher  der  barometrische  Gradient  am  steilsten  ist  und  das  ist  die 
Seite,  die  dem  Hochdruckgebiet  zugekehrt  ist.  Wenn  die  Isobaren  kreisförmig  und 
von  gleichen  Abständen  werden,  wird  die  Cyklone    meist  stillstehend  und  erlöscht.*-) 

Beb  her  fasst  seine  reichen  Erfahrungen  über  die  die  Richtung  des  Fort- 
schreitens der  Barometerminima  beeinflussenden  Momente  in  der  Verteilung  des  Luft- 
druckes und  der  Temperatur  an  der  Erdoberfläche  in  folgenden  Sätzen  kurz  zusammen: 

1.  Ist  die  Verteilung  von  Luftdruck  und  -Temperatur  in  der  Umgebung  der  Depression  die 
gleiche,  liegen  also  hoher  Luftdruck  und  höhere  Temperatur  in  gleicher  Richtung,  so  erfolgt  die 
Fortpflanzung  der  Depression  nahezu  senkrecht  auf  die  Richtung  des  Luftdruck-  und  Temperatur- 
gradienteu  (d.  h.  sie  folgt  der  Richtung  der  Isobaren  und  Isothermen).  Daraus  erklären  sich  die 
nach  SE  gerichteten  Zugstrassen  Europas  im  Winter,  indem  der  hohe  Luftdruck  und  die  höhere 
Temperatur  dann  oft  zugleich  in  SW  sich  finden.  Im  Sommer,  wo  letzteres  nicht  mehr  der  Fall 
ist,  werden  diese  Zugstrassen  von  den  Barometerminimis  nicht  mehr  betreten.  2.  Sind  Luftdruck 
und  Temperatur  in  entgegengesetztem  Sinne  verteilt  und  von  gleichem  Einfluss,  so  wird  dadurch 
die  Bewegung  der  Depressionen  gehemmt,  sie  können  stationär  werden  und  eine  längliche  ver* 
zerrte  Form  annehmen.  3.  Überwiegt  der  Einfluss  eines  Elementes,  so  erfolgt  die  Bewegung  nach 
diesem  im  Sinne  von  Satz  1.  4.  Bei  komplizierterer  Verteilung  der  beiden  Elemente  schlagen  die 
Barometerminima  Wege  ein,  welche  der  Resultierenden  der  Einflüsse  entsprechen,  wobei  das  ein- 
flussreichere Element  dieselbe  hauptsächlich  bestimmt.     (Met.  Z.,  1891,  S.  361.) 

Deshalb  benutzen  z.  B.  oft  Barometerminima  im  Frühling  und  Sommer  die  Zugstrasse  V  b, 
auch  wenn  hoher  Druck  an  der  Erdoberfläche  in  W  und  NW  liegt,    bei  gleichzeitiger  stärkerer 


1)  Zeitschr.  f.  Met.    1880.    S.  41.     Annalen  der  Hydrographie  1882.    8.657. 

2)  Notes  on  the  Dynamics  of  Gydone  and  Anticyclonea  Trans.  R.  Boo.  Edinburgh  XL  P.  I. 
Die  Tafel  zeigt  die  Isobarenform  rasch  fortschreitender  Minima  (10.  Dez.  1898)  und  jene  eines 
fast  stillstehenden  Minimums  (9.  Dez.  1897).  Die  steilsten  Gradienten  finden  sich  in  Europa  zu- 
meist auf  der  Südseite  der  Minima. 
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Abktthlung  duelbtt,  während  in  S-  und  8E-£uropa  sehr  hohe  Temperatur  herrscht.  Der  Über- 
druck in  der  Höhe  liegt  dann  auf  der  8£-  oder  rechten  Seite  der  Zugstrasse  Vb.  Die  Barometer- 
minima  laousen  dann  den  höheren  Luftdruck  an  derErdoberfläche  zur  Linken,  maasgebend  ist 
aber  die  Druckyerteilung  im  höheren  Niveau.  *)  Ist  der  Westen  kalt,  der  Osten  sehr  warm,  dann 
giebt  es  im  Frtthjahr  und  Sommer  viele  Gewitter  in  dem  Zwischengebiete,  in  dem  die  Minima  von 
SW  nach  NE  der  Grenzlinie  entlang  ziehen. 

Das  amerikanische  Wetterbureau  zeichnet  seit  einiger  Zeit  auch  Wetterkarten  für  das  Niveau 
von  3500  engl.  Fuss  (rund  1070  m)  und  von  10000  Fuss  (3050  m  rund).  Es  zeigte  sich,  dass  die 
Richtung  der  Sturmbahnen  meist  durch  den  Verlauf  dieser  höheren  Isobaren  bestimmt  wird ;  sind 
dieselben  nach  NE  gerichtet»  so  schlagen  die  Stürme  diese  Richtung  ein,  wenn  sie  NW — S£  ver- 
laufen, so  bewegen  sich  die  Cyklonen  nach  8E.  Sind  die  Isobaren  in  der  Höhe  gedrängt,  so 
schreiten  die  Depressionen  rasch  fort  und  umgekehrt.')  Auch  die  Regengebiete  in  den  nächsten 
36  Stunden  werden  von  den  Isobaren  der  höheren  Schichten  besser  angezeigt,  als  von  jenen  im 
Meereaniveau.  Östlich  von  den  Rocky  Mountains  werden  die  Niederschläge  hauptsächlich  dadurch 
markiert,  dass  sich  die  Isobaren  im  3500  Fuss-Niveau  mit  jenen  im  11  000  Fuss-Niveau  unter  einem 
grösseren  Winkel  kreuzen.    Dies  ist  namentlich  vom  November  bis  April  der  Fall.^j    tBigelow.) 

Der  Umstand,  dass  das  Fortschreiten  und  der  Fortbestand  der  Wirbel  durch 
die  präexistierende  Luftdruck-  und  Temperaturverteilung  begünstigt  oder  gehemmt 
werden  kann,  erklärt  auch  die  Erscheinung,  dass  die  Barometerminima  gerne  auf  der 
gleichen  Bahn  hintereinander  folgen.  Dies  ist  nicht  nur  bei  unseren  Depressionen 
der  Fall,  sondern  auch  bei  den  tropischen  Gyklonen. 

Für  entere  hat  Koppen  dies  zuerst  nachgewiesen. 

.Ist  eine  Depression  über  einen  Ort  hinweggegangen  und  entfernt  sich  von  demselben,  so 
ist  eine  erhebliche  Wahrscheinlichkeit  vorhanden,  dass  derselbe  am  folgenden  oder  am  nächst- 
folgenden Tage  wieder  in  das  Gebiet  einer  Depression  gelangen  werde.  Sind  dagegen  mehrere  Tage 
verflossen  seit  dem  Verschwinden  der  Depression,  so  ist  die  Wahrscheinlichkeit  des  Auftretens  einer 
Depression  für  den  folgenden  Tag  ungefähr  um  die  Hälfte  geringer.* 


Viertes  Kapitel. 

Die  Wirbelstürme  der  Tropen. 

Einleitung.  Die  tropischen  Wirbelstürme  oder  Cyklonen  im  engeren  Sinne 
haben  mit  den  Stürmen  um  ein  Depressionsgebiet  in  den  höheren  Breiten  sehr  vieles 
gemeinsam.    Es  lassen  sich  ja  auch  manche  der  tropischen  Wirbelstürme  bis  weit 


1)  Cl.  Ley  hat  im  Joum.  Scott.  Met.  Soc.  IV.  pag.  333  schon  darauf  aufmerksam  gemacht, 
dass  in  den  Fällen  einer  retrograden  Uewegung  der  Minima  über  England,  d.  i.  also  nach  Westen 
hin,  die  Temperatur  über  Skandinavien  höher  war  als  in  Frankreich.  Zugleich  lag  dann  meist  in 
Nordosten  ein  Barometermazimum.  Am  23.  bis  20.  Mai  1891  passierte  ein  Barometerminimum 
über  das  südUche  Irland  nach  S£  durch  Südengland,  kehrte  an  dessen  Ostkttste  um  und  ging 
durch  Nordengland  und  Irland  wieder  in  den  Atlantischen  Osean  hinaus.  Auch  in  diesem  Falle 
war  die  Temperatur  über  Skandinavien  höher  als  in  Frankreich,  ohne  dass  an  der  Erdoberfläche 
selbst  der  Barometerstand  in  NE  besonders  hoch  war.  Die  Luftdruckverteilung  im  höheren  Niveau 
war  massgebend. 

2)  K.  Prohaska  (Graz)  hat  schon  vor  langer  Zeit  nachgewiesen,  dass  der  Zug  der  Ge- 
witter in  den  Ostalpen  hauptsächlich  von  dem  Verlauf  der  Isobaren  in  den  höheren  Luft- 
schichten abhängt. 

3)  Precepts  for  forecasting  by  auxiliary  Charts  on  the  3500  foot  and  the  10000  foot  planes. 
Monthly  Weather  Review  1904. 
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in  die  gemässigte  Zone  hinein  verfolgen,  ohne  dass  sie  dabei  ihre  wesentlichen  Eigen- 
tümlichkeiten einbiissen.  Dies  ist  nicht  selten  bei  den  westindischen  Orkanen  der 
Fall,  die  ihren  Weg  zuweilen  bis  an  die  nordenropäischen  Küsten  fortsetzen  können. 
Auch  die  Cyklonen  auf  der  Westseite  des  nördlichen  Stillen  Ozeans  setzen  ihren 
Weg  oft  in  die  gemässigte  Zone  hinein  fort. 

Die  wesentlichen  Unterschiede  der  tropischen  Cyklonen  gegen  die  Wirbelstftrme 
der  höheren  Breiten  sind:  1.  ihr  relativ  seltenes  Auftreten,  das  zudem  an  ganz 
bestimmte  Erdstellen  gebunden  ist;  2.  ihr  geringerer  Durchmesser  bei  viel  grösserer 
Intensität,  in  Bezug  auf  Windstärke  und  Luftdruckabnahme  gegen  das  Zentrum  des 
Wirbels;  3.  der  an  letzterem  zumeist  beobachtete  windstille  Raum;  4.  der  Luftdruck 
fällt  erst  dann  erheblich,  wenn  der  Wind  schon  stürmisch  und  das  Zentrum  des 
Sturmes  nicht  mehr  weit  entfernt  ist;  5.  das  langsame  Fortschreiten,  das,  innerhalb 
der  Tropen,  von  Ost  nach  West  gerichtet  ist,  also  entgegengesetzt  der  Richtung  der 
durchschnittlichen  Bahnen  der  aussertropischen  Stürme;  6.  ihre  Unfähigkeit  oder 
geringe  Fähigkeit  über  Land  fortzuschreiten,  namentlich  selbst  niedrige  Bergzüge 
zu  überschreiten. 

Der  innere  Teil  der  tropischen  Cyklonen  stellt  einen  ziemlich  gut  abgegrenzten 
Wirbelkörper  dar,  wie  er  bei  unseren  Stürmen  nur  in  seltenen  Fällen  zustande 
kommt.  Die  Temperaturunterschiede  zwischen  den  verschiedenen  Teilen  (Sektoren) 
des  Wirbels  scheinen  (in  den  Tropen)  ganz  unbedeutend  zu  sein.^ 

Historische  Bemerkungen.  Die  Wirbelnatur  der  grossen  Stürme  wurde 
zuerst  bei  den  tropischen  Stürmen  erkannt,  wo  dieselbe  auch  wegen  des  geringeren 
Durchmessers  der  Sturmfelder  und  der  viel  grösseren  Regelmässigkeit  des  Phä- 
nomens überhaupt  am  leichtesten  aus  den  Erscheinungen  an  einem  Orte  abstrahiert 
werden  konnte. 

Der  berühmte  Seefahrer  Dampier  beschreibt  eiiien  Orkan,  den  er  in  Ostasien  im  Juli  1687 
erlebt  hatte,  erwähnt  des  zentralen  windstillen  Raumes  und  erkennt  ihn  als  einen  grossen  Luft- 
wirbel. «Die  Typhone*,  sagt  er,  .sind  eine  Art  heftiger  Wirbel,  welche  an  den  Küsten  von  Tonkin 
in  den  Monaten  Juli,  August  und  September  herrschen.*') 

Schon  im  Jahre  1608  hat  Kapt.  Langford  der  Königlichen  Gesellschaft  in  London  eine 
Abhandlung  über  die  Orkane  der  Antillen  überreicht,  in  welcher  dieselben  schon  gani  richtig  be- 
schrieben und  als  heftige  Wirbel  bezeichnet  werden.  Er  macht  aber  keine  Erwähnung  von  dem 
Fortschreiten  derselben.  Auch  Varenius  bezeichnet  sie  in  seiner  Geographia  generalis  1650  als 
Wirbel.     Dies  scheinen  die  ältesten  Erkenntnisse  von  der  Natur  der  Stürme  zu  sein. 

Bei  der  Untersuchung  des  ausserordentlich  tiefen  Barometerstandes  am  24.  Dezember  1821 
und  des  Luftdruckminimums  vom  2.  Februar  1823  in  Europa  hatte  H.  W.  Dove  gefunden,  dass  | 

die  Luft  um  diese  Barometerdepressionen  in  der  Richtung  von  S  über  E  nach  N  und  W  rotierte,  I 

also  entgegengesetzt  dem  Zeiger  einer  Uhr.  Er  konnte  dann  auch  konstatieren,  dass  die  Drehung 
der  Winde  auf  der  südlichen  Hemisphäre  in  entgegengesetzter  Richtung  erfolgt.  Auch  das  Fort- 
schreiten des  Minimums  vom  24.  Dezember  von  Brest  nach  Lindesnaes  in  Norwegen  Hess  sich 
verfolgen.  , 

Den  Satz,  den  Dove  damals  aussprach:  «Dass  überhaupt  die  Stürme  Wirbelwinde  sind,  ist  ,' 

eine  Erfahrung,  die  jeder  Seemann  bestätigen  wird*,  nahm  er  aber  später  wieder  zurück,  und  be-  \ 

zeichnete  ihn  al8  eine  Übereilung,  einen  Fehler,  den  er  zu  verbessern  suchte;  nur  für  die  Stürme 


1)  Untersuchungen  darüber  wären  höchst  erwünscht. 

2)  Dampier,  Voyage  autour  du  monde.  Tome  II.  pag.  89.  Amsterdam  1701 — 1705. 
Teifun  kommt  nach  Hirth  von  Tai-fuug,  Tai  bezeichnet  in  Formosa  einen  heftigen  Wind,  fuBg  im 
Altchinesischen  Wind  überhaupt.  Die  Bezeichnung  hat  sich  für  die  Orkane  Ostasiens  eingebürgert. 
Auf  den  Philippinen  heissen  die  Wirbelstürme  Baguios. 
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der  Tropen  Hess  er  ihn  gelten.  FUr  die  höheren  Bretten  hatte  er  inxwischen  das  Drehungsgesetz 
des  Windes  aufgestellt  und  mit  grossem  Aufwände  von  Nachweisen  zu  stützen  gesucht.  Die 
Wirbelnatur  der  Stürme  wäre  mit  der  allgemeinen  Geltung  dieses  Gesetzes  in  Widerspruch  ge- 
raten,  deshalb  liess  er  dieselbe  fallen.^ 

Die  ersten  völlig  zutreffenden  und  gründlichen  Kenntnisse  über  die  Gesetze 
der  Wirbelstttrme  Westindiens  verdankt  man  dem  Amerikaner  Wm.  C.  Redfield 
und  dem  Engländer  Col.  Reid,  Gouverneur  der  Bermudasinseln.  Dieselben  wurden 
vervollständigt  und  ergänzt  durch  die  Untei-suchung  der  Stürme  des  Indischen  Ozeans 
durch  Piddington  in  Calcutta.  Die  von  diesen  drei  Männern  gesammelten  Be- 
obachtungen bilden  jetzt  noch  die  Grundlagen  der  Theorie  der  Wirbelstürme.  Alle 
wesentlichen,  allgemeinen  Eigenschaften  der  Cyklonen  wurden  von  denselben  schon 
erkannt  und  mitgeteilt.  Redfield  hat  auch  schon  das  Fortschreiten  derselben  inner- 
halb der  Passatzone  von  SE  nach  NW  entdeckt  Dass  er  auch  die  Konvergenz 
der  das  Wirbelzentrum  umkreisenden  Winde  gegen  dasselbe,  schon  erkannt  hatte, 
mag  schon  hier  betont  werden. 

Die  grundlegenden  Abhandlungen  und  Werke  dieser  Autoren  findet  man  ziemlich  vollständig 
zusammengestellt  bei  Reye:  Die  WirbelstUrme,  Tornados  und  Wettersäulen.  Hannover  1872. 

Näheres  über  die  Entwickelung  der  Theorie  der  Cyklonen  durch  die  Arbeiten  der  genannten 
Forscher  findet  man  in  dem  Werke  von  Hildebrandsson  und  Teisserenc  de  Bort,  Le» 
bases  de  la  M^t.  dynamique.     Paris  1895,  S.  29. 

Eine  für  die  richtige  Vorstellung  von  der  Natur  der  Stürme  wichtige  Beobachtung  von 
B.  Franklin  in  Amerika  darf  hier  nicht  uuerwähnt  bleiben.  Bei  Gelegenheit  einer  Mondfinsterni.s 
(21.  Oktober  1743),  deren  Beobachtung  ihm  iu  Philadelphia  infolge  eines  eintretenden  NE-Sturmex 
entging,  erfuhr  er,  dass  dieselbe  in  Boston  sichtbar  war,  weil  dort  (2Va^  nördlicher)  der  N-Sturm 
erst  später  eintrat.  Diese  Beobachtung  veranlasste  Franklin  (171 G)  den  Satz  aufzustellen, 
dass  die  NE-Stürme  zuerst  in  Georgien  beginnen  und  sich  von  da  nordwärts  nach  Yirginien  und 
den  Neuengland -Staaten  fortpflanzen.  L.  Evans  gab  schon  1743  auf  einer  Karte  von  Pennsyl- 
vanien  folgende  Legende:  Alle  unsere  grossen  Stürme  beginnen  leewärts,  so  dass  ein  NE-Sturm 
einen  Tag  früher  in  Virginien  als  in  Boston  auftritt.  Mitchil  verfolgte  in  den  ersten  Jahren 
des  19.  Jahrhunderts  das  Fortschreiten  der  NE-Stürme  nach  Nord  hin  in  einzelnen  Fällen  genauer 
der  Zeit  nach. 

Mit  der  Konstatierung  dieser  Thatsacheu  wurde  die  sehr  verbreitete  Ansicht,  dass  die 
Stürme  in  der  Richtung,  nach  welcher  »W  wehen,  auch  fortschreiten  und  nich  Bahn  brechen 
müssen,  völlig  widerlegt. 

I.  Cyklonen,  BegrifT  und  allgemeiner  Charakter  derselben. 

Piddington  hat  zuerst  die  Bezeichnung  Cy klone  auf  jene  heftigen  Stürme 
angewendet,  welche  in  gewissen  tropischen  Meeresgegenden  vorkommen,  und  deren 
Wirbelnatur  zuerst  von  Redfield  und  Reid  bei  den  Orkanen  in  den  westindischen 
Gewässern,  und  von  Thom  und  Piddington  selbst  bei  jenen  im  Indischen  Ozean 
erkannt  worden  ist 

Das  Wort  Cyklon  bezeichnet  eigentlich  einen  Kreissturm,  und  in  der  That  hat 
sich  das  Missverständnis  einschleichen  und  längere  Zeit  hindurch  erhalten  können, 
dass  in  den  Cyklonen  die  Luft  die  zentrale  Kalme  thatsächlich  umkreist  und  keine 
nach  einwärts  gerichtete  Komponente  habe,   dass   demnach   die  Windrichtungen  im 


2)  Siehe  H.  W.  Dove,  Das  Oesetx  der  Stürme.  Pogg.  Annalen.  Bd.  52.  Dann  als  Buch  in 
4.  Aoflagen  erschienen.  3.  Auflage.  Berlin  1866.  S.  142.  Das  Kapitel:  Die  Stürme  der  heissen  Zone 
und  ihr  Eingreifen  in  die  gemässigte  Zone,  8.  130—180,  enthält  grösstenteils  nach  Redfield, 
Beid  und  Piddington  charakteristische  Schilderungen  tropischer  Orkane. 
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ganzen  Umfange  der  Cyklonen  Tangenten  zu  den  Isobaren  seien.  Wie  dies  bei  der 
Verkündigung  neuer  Wahrheiten  gewöhnlich  vorkommt^  hatte  man  den  Nachdruck 
auf  die  wichtigste  Thatsache,  die  Drehung  der  Winde  um  ein  Sturmzentram  gelegt, 
auf  die  kreisenden  Windbahnen,  die  leichte  Einbiegung  derselben  gegen  das  Zentrum 
wurde  wohl  erkannt  und  auch  ausgesprochen«  aber  als  mehr  nebensächlich  behandelt,  ja 
gestattet,  dass  der  Einfachheit  halber  die  Windbahnen  kreisförmig  gezeichnet  wurden. 
Dass  diese  Darstellung  bloss  eine  erste  rohe  AnnSherung  an  die  aufgefundenen  That- 
sachen  vorstellen  sollte,  blieb  später  unbeachtet,  und  die  sog.  „Zirkulartheorie  der 
Cyklonen**  bürgerte  sich  völlig  ein,  in  theoretischen  wie  in  praktischen  Werken  für 
den  Seemann.  Für  diesen  wurde  die  einfache  Regel  aufgestellt,  dass  das  Sturm- 
zentrum für  einen  Beobachter,  welcher  dem  Winde  den  Rücken  kehrt,  gerade  zur 
Linken  liege  (also  die  Windrichti^ng  senkrecht  stehe  auf  die  Richtung  zum  Zentrum), 


Fig.  61. 


Fig.  62. 


Nördliche  Halbkugel. 

Laftzirkulation  in  dem  Orkan  vom  25.  August  1873 

südlich  von  Neufundland. 


Südliche  Halbkugel. 

Luftzirkulation  in  dem  Mauritinsorkan 

vom  25.  Februar  1860. 


und  derselbe  angewiesen,  die  Führung  des  Schiffes  darnach  einzurichten,  um  die 
gefährliche  Annäherung  an  das  Zentrum  zu  vermeiden.  Das  war  das  Gesetz  der 
Stürme.^)  Unzweifelhaft  hat  diese  zu  weitgehende  Vereinfachung  zahlreiche  SchifEs- 
unfälle  und  Schiffsverluste  zur  Folge  gehabt. 

Ch.  Meld r um  auf  Mauritius  gebührt  das  Verdienst,  die  Einbiegung  (Inklination) 
der  Windrichtungen  gegen  das  Sturmzentrum  wieder  zur  allgemeinen  Anerkennung 
gebracht  zu  haben,  indem  er  aus  den  Beobachtungen  der  Stürme  im  Südindischen 
Ozean   das  Einströmen  der  Luft  in  Spiralen  gegen  das  Zentrum  nachgewiesen  hat 


1|  Im  Gegensatz  dazu  leugnete  der  Amerikaner  Espy  die  kreisenden  Bewegungen  und 
behauptete  ein  direktes  Zufliessen  der  Luft  gegen  das  Minimum,  ohne  Ablenkung.  Die  ablenkende 
Kraft  der  Erdrotation  Hess  Espy  bei  seinen  Deduktionen  völlig  ausser  Betracht.  Dies  war  die 
Zentripetaltheorie  der  Stürme.  Espy,  Report  on  Meteorlogy  and  Philosophy  of  Storms.  London  1851. 
Dove  hielt  in  seinem  «Gesetz  der  Stürme''  für  die  tropischen  Stürme  an  der  Zirkulartheorie  fest, 
zu  deren  weiter  Verbreitung  und  Festigung  er  dadurch  viel  beitrug;  für  die  Stürme  der  höheren 
Breiten  verwarf  er  die  Wirbel theorie. 
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So  kam  erst  ca.  40  Jahre  nach  der  ersten  richtigen  Feststellung  der  Luft- 
bewegungen in  einer  Cyklone  durch  Redfiel d  dieselbe  wieder  zur  Geltung.  Die 
vorstehenden  beiden  Figuren  stellen  die  Luftbewegungen  relativ  zum  Zentrum  (Strom- 
linien) in  einer  Cyklone  der  nördlichen  Hemisphäre  (nach  Toynbee)  und  der  süd- 
lichen Halbkugel  (nach  Meldrum)  dar. 

Das  Sturmzentrum  befindet  sich  demnach  nicht  gerade  zur  Linken  des  Be- 
obachters, der  dem  Winde  den  Rücken  kehrt  (auf  der  nördlichen  Hemisphäre)  sondern 
durchschnittlich  um  2—3  Kompasspunkte  (22 — 23*)  weiter  nach  vorwärts  (rechts 
davon).  Dieselbe  Regel  hat  sich  ja  schon  aus  den  Beobachtungen  der  europäischen 
Stürme  ergeben.  Ist  der  Wind  z.  B.  Süd,  so  ist  das  Zentrum  nicht  in  W,  sondern 
in  WNW  oder  noch  mehr  gegen  N  hin  zu  erwarten  u.  s.  w. 

Die  Windrichtungen  um  ein  Sturmzentrum  in  den  Tropen  sind  im  allgemeinen 
ganz  dieselben,  wie  um  die  Barometerminima  der  höheren  Breiten,  für  welche  die 
Regeln  schon  oben  (S.  371  u.  376)  aufgestellt  worden  sind. 

Ablenkungswinkel  der  Winde  in  den  tropischen  Wirbelstürmen. 

Da  die  Ablenkungswinkel  auf  verschiedene  Weise  angegeben  werden,  so  ist  es  wichtig, 

darüber    vorerst   klar    zu    werden. 

Die  beistehende  Figur  gestattet  dies. 

Statt  des  Ablenkungswinkels  a, 

wie  wir  ihn  bisher  definiert  haben, 

wird  auch  häufig  der  Winkel  WÄC 

angegeben,    also   der  Winkel  zur 

Linken  des  Radius  vektor,  zwischen 

der  Windrichtung  und  diesem  selbst. 

Er  ergänzt  den  Winkel  «zu  180^; 

i  ist  der  sog.  Inklinationswinkel,  der 

ft  zu  90  0  eroÄnziL  odpr  Tr>inL_QOO        ^^ Richtung  zum  Sturmzentrum.   WW*  Windrichtung. 

a  zu  »ü     ergänzt,  oaer   yyJlL — yO".  ^  Inklination  des  Windes,     a  Ablenkungswinkel. 

Dieser  Winkel  WA  C  beträgt  im 
Mittel  bei  den  asiatischen  Cyklonen  etwa  120  o.     Wenn   man  also  das  Gesicht  dem 
Winde  zukehrt,  so  liegt  das  Sturmzentrum  um  diesen  Betrag  (10 — 12  Eompass- 
punkte)  nach  rechts.     Die  Zirkulartheorie  nahm  90  <)  oder  8  Punkte  an. 

An  Bestimmungen  des  mittleren  Ablenkungswinkels  a  der  Winde  in  tropischen  Orkanen 
bat  es  nicht  gefehlt.  Willson  berechnete  denselben  bei  der  Midnapore-Cyklone  zu  59^  (Inkli- 
nation 31^,  Toynbee,  wie  schon  erwähnt,  bei  dem  Wirbelsturm  vom  August  1873  zu  62® 
(Inklination  28°).  Eliot  und  Blanford  haben  viele  der  Cyklonen  der  Bai  von  Bengalen  darauf- 
hin untersucht.  Das  mittlere  Resultat  ist  nach  Blanford:  Zwischen  15°  und  32°  Breite  in 
ca.  500  Meilen  (800  km)  vom  Zentrum  beträgt  der  Winkel  zwischen  Windrichtung  und  Radius 
vektor  122°  (a-58°,  Inklination  32°),  in  50  Meilen  (80  km)  Abstand  123°  (a»-57°,  Inklination  33°). 
In  niedrigeren  Breiten  zwischen  8°  und  15°  nördl.  Br.  in  500  Meilen  (600  km)  Entfernung  beträgt 
dieser  Winkel  129°  (Inklination  39°,  Ablenkungswinkel  51°).») 

Für  die  Cyklonen  der  Philippinen  wird  die  Richtung  des  Zentrums  zu  10  bis 
12  Kompassstriche  nach  rechts  angegeben  (Gesicht  gegen  den  Wind)  oder  mit  dem 
Rücken  gegen  den  Wind  2 — 4  Strich  zur.  Linken  nach  vorne.    Nach  Doberck  hängt 


1)  Blanford,  Nature,  Vol.  38.  Juni  21.  1888.  Die  einzelnen  grossen  Cyklonen  geben 
ziemlich  übereinstimmende  Resultate.  Calcutta- Cyklone  (1864)  126°,  Backergunge  (1876)  118, 
Midnapore  (1874)  121,  Falsepoint  (1885)  111,  Akyab  (1884)  113,  Mittel  118°  oder  10»/»  Punkte. 
Die  obigen  Zahlen  von  Blanford  beruhen  auf  noch  mehr  Beobachtungen. 
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(bei  den  Teifanen)  der  Winkel  von  der  Distanz  vom  Zentrum  ab,  er  wächst  etwas 
mit  der  Entfernung  von  demselben.  In  25  Meilen  (Seemeilen)  vom  Zentrum  betrSgt 
er  lOVt  Punkte  (unsicher),  in  75  MeilQA  11,  in  125  Meilen  11  Vi?  in  150  Meilen  \\-\\ 
und  in  200  Meilen  Abstand  12  Punkte  (1250). 

Ein  systematischer,  allen  Cyklonen  gemeinsamer  Unterschied  in  der  Einbiegung 
der  verschiedenen  Winkelrichtungen  gegen  das  Zentrum  scheint  kaum  zu  bestehen, 
am  wenigsten  bei  den  Cyklonen  der  Bai  von  Bengalen.  Zumeist  wird  aber  an- 
gegeben, dass  der  Ablenkungswinkel  auf  der  Rfickseite  kleiner  ist  als  auf  der 
Vorderseite,  das  heisst,  dass  auf  der  Rückseite  der  Wind  mehr  direkt  g:egen  das 
Zentrum  hin  weht.  Dies  geben  an  P.  Yines  für  die  westindischen  Cjklonen, 
Meldrum  und  Abercromby  für  die  Stürme  des  Südindischen  Ozeans,  Doberck 
für  die  Teifune  von  Ostasien. 

Wenn  die  Cyklonen  in  ein  Gebiet  stärkerer  Monsanwinde  oder  Passate  eintreten,  so  beeio- 
Aussen  letztere  die  cvklonischen  Winde,  verstärken  dieselben,  wo  die  Richtung  übereinstimmt,  und 
Bchwäohen  sie,  wo  das  Gegenteil  der  Fall  ist.  Es  ist  auch  zu  erwarten,  dass  die  bestehenden  Winde 
auf  die  Richtung  und  Stärke  der  Winde  des  heranziehenden  Sturmzentrums  Einfluss  nehmen. 
Sie  bilden  ja  das  Material  des  neuen  Sturmkörpers,  und  die  anfänglichen  Windrichtungen  im 
Umfange  desselben  müssen  deshalb  die  Resultierenden  sein  der  vorher  auf  dem  Sturmfelde 
herrschenden  Richtung  und  Stärke  des  Windes  und  des  neuen  Bewegungsimpulses,  der  vom 
Barometerminimum  ausgeht.  Dies  bestätigen  auch  die  Beobachtungen  bei  den  Orkanen  der 
Philippinen  und  bei  den  Teifunen  von  Ostasien.  *)  Das  zeigte  sich  auch  bei  zwei  Cyklonen  des 
Arabischen  Meeres,  welche  Fred.  Chambers  untersucht  hat.  Auf  der  NE-  und  E-Seite  war  der 
Ablenkungswinkel  («)  90**  und  darüber,  auf  der  Westseite  nur  40—20®.  Namentlich  bei  der 
zweiten  Cyklone,  welche  in  der  Periode  strengeren  SW-Monsuns  eintrat  und  schwächer  war,  trat 
der  Einfluss  des  herrschenden  SW-Monsuns  auf  die  cyklonischen  Winde  sehr  auffallend  hervor. 
Chambers  konnte  den  interessanten  Versuch  machen,  die  Windkomponenten,  welche  dem  SW- 
Monsun  angehören,  von  den  beobachteten  Winden  abzuziehen,  um  so  die  cyklonischen  Winde  rein 
zu  erhalten.     Wir  werden  noch  darauf  zurückkommen. 

In  der  Hai  von  Bengalen,  wo  die  grossen  Cyklonen  zu  einer  Zeit  eintreten,  zu  welcher  der 
Luftdruck  über  derselben  sehr  gleiohmässig  verteilt  ist  und  ganz  schwache  Luftbewegong  herrscht,  ist 
dagegen  eine  Beeinflussung  der  Cyklonenwinde  von  den  präexistierenden  Winden  nicht  zu  bemerken. 

Die  zentrale  Kalme  (Auge  des  Sturmes).  Geht  über  einen  Ort^  über  ein 
Schiff,  das  Zentrum  eines  tropischen  Wirbelsturmes  hinweg,  so  springt  der  Wind 
von  einer  Richtung  in  die  gerade  entgegengesetzte  über.  Das  kann  auch  bei  den 
Stürmen  der  gemässigten  Zone  zuweilen  beobachtet  werden.  Den  Übergang  ver- 
mittelt eine  Windstille,  die  eine  halbe  oder  ganze  Stunde  oder  auch  Iftnger  dauern 
kann.  Eine  derartige  zentrale  Kalme  ist  aber  bei  unseren  Stürmen  recht  selten  zu 
beobachten.  In  den  tropischen  Orkanen  ist  dieselbe  aber  meistens  auch  von  einer 
Aufhellung  des  Himmels  begleitet,  welche  das  „Auge  des  Sturmes"  genannt  wird  (the 
Eye  of  the  Storm). 


1)  Bergholz,  Die  Orkane  des  fernen  Ostens.  S.  20.  Da  der  Monsun  den  Winkel  des  Windes 
mit  dem  Radius  vektor  verkleinert,  muss  man  besonders  in  grösserer  Entfernung  auf  wenigstens 
5  Strich  voraus  rechnen.  «Der  vorherrschende  Wind  (SW  hier)  führt  nicht  allein  das  Zentrum 
des  Wirbels  mit  sich,  sondern  kombiniert  sich  auch  mit  der  rotierenden  Bewegung  um  dasselbe 
und  verursacht  derart,  dass  auf  der  rechten  Seite  der  Wind  stärker  weht  und  mehr  vom  Zentrum 
abgelenkt  erscheint  als  auf  der  linken  Seite,  wo  der  Wind  schwächer  und  stärker  nach  einwärts 
gerichtet  ist.  Ebenso  bewirkt  er,  dass  der  Wind  auf  der  Rückseite  fast  gerade  gegen  das  Zentrum 
hineinweht,  und  dagegen  mehr  senkrecht  auf  die  Richtung  der  Bahn  in  Front.  Er  bewirkt  auch, 
dass  das  Wetter  schwerer  und  sohlechter  ist  nach  Vorübergang  des  Zentrums,  als  wo  das  Zentrum 
erst  herannaht".    (Doberck.) 
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Diese  Erscheinung  kommt  nur  in  den  heftigsten  tropischen  Stürmen  vor,  bei  den  Stürmen 
der  gemässigten  Zone  scheint  sie  völlig  zu  fehlen,  wie  Abercromby  bestätigt.*)  Meist  (aber 
nicht  immer)  gerade  bei  dem  tiefsten  Stande  des  Barometers  hört  der  strömende  Regen  plötzlich 
auf,  der  Wind  legt  sich  in  einigen  Minuten  bis  zu  völliger  Windstille,  zuweilen  erscheint  auch 
blauer  Himmel  oder  es  werden  die  Sterne  sichtbar.  Yögel  und  zuweilen  auch  Schmetterlinge 
fallen  erschöpft  oder  tot  auf  das  Schiff.  Nach  dieser  Pause  setzen  dann  der  Sturm  (aus  der 
entgegengesetzten  Rlohtung)  und  die  Regengüsse  von  neuem  ein. 

Der  Durchmesser  dieser  zentralen  windstillen  Area  beträgt  15 — 30  km  oder  mehr. 
Bei  den  Orkanen  der  Philippinen  wird  der  Durchmesser  der  Kalme  im  Mittel  zu  30  km 
etwa,  deren  Höhe  zu  9 — 10  km  angegeben,  so  dass  die  Breite  nur  etwa  3 mal  grösser  wäre  als 
die  Höhe.  Im  Mittel  aus  allen  Beobachtungen  zu  Land  ergiebt  sich  der  Durchmesser  der  Kalme 
nach  S.  Ballon  zu  ca.  22  km. 

Der  unregelmässige  hohe  Seegang,  die  Kreuzsee,  im  windstillen  Zentrum  eines  Sturmes  ist 
schlimmer  als  ausserhalb,  namentlich  für  Segelschiffe,  welche  wegen  der  Windstille  derselben  völlig 
preisgegeben  sind. 

Merkliche  Änderungen  der  Temperatur  und  Feuchtigkeit  im  Zentrum  einer  Cyklone  werden 
bei  jener  vom  20.  Oktober  1882  zu  Manila  angegeben,  wo  die  Temperatur  auffallend  stieg  und 
die  relative  Feuchtigkeit  abnahm  (s.  S.  445).  Im  Gegenteil  giebt  der  Dampfer  .Weimar*,  5.  Oktober 
1891  an,  dass  im  Zentrum  das  trockene  und  nasse  Thermometer  ständig  bei  22®  C.  blieben. 

Bei  rasch  fortschreitenden  Cyklonen  fehlt  nach  Knipping  das  Auge  des  Sturmes. 

2.  Windstärken  in  den  tropischen  Cyklonen  und  deren  Ver- 
teilung. Bei  den  grossen  tropischen  Wirbelstürmen  kommen  in  der  Umg:ebung 
des  Zentrums  die  grössten  Windstärken  vor,  welche  überhaupt  bekannt  sind.  Nur 
bei  den  lokalen  Wirbelwinden  (den  Tornados  in  Nordamerika)  kommen  gelegentlich 
ähnliche  oder  selbst  noch  grössere  Windstärken  vor,  deren  Wirkungen  aber  auf 
einen  kleinen  Raum  beschränkt  bleiben,  während  die  Orkanwinde  ihre  Verwüstungen 
über  Hunderte  von  Meilen  ausdehnen. 

Die  Windstärke  wächst  stets  mit  der  Annäherung  an  das  Zentrum,  während 
in  höheren  Breiten  die  heftigsten  Winde  und  grOssten  Gradienten  häufig  entfernt 
vom  Zentrum  des  Barometerminimums  vorkommen.  Windstösse,  Böen,  sind  eine  der 
bezeichnendsten  Eigenschaften  der  tropischen  Cyklonen,  sie  umgeben  deren  Zentrum 
auf  allen  Seiten. 

Messungen  der  Windstärke  in  den  verheerenden  Cyklonen  fehlen  aus  leicht  begreiflichen 
Orfinden,  auch  die  Anemometer  widerstehen  ihnen  nicht  und  sind  auch  nicht  auf  solche  Extreme 
geaioht.  Bei  dem  Wirbelsturm  Tom  20.  Oktober  1882,  dessen  Zentrum  über  Manila  hinwegging, 
lassen  die  Anemometer-Aufzeichnungen  yor  der  Zerstörung  des  Apparates  auf  eine  Wind- 
geschwindigkeit von  ca.  54  m  pro  Sekunde  schliessen.  Auf  Mauritius  wurde  am  20.  April  1892 
eine  ähnliche  Windstärke  gemessen.  Die  Wirkungen  mancher  Orkane  sind  aber  derartige,  dass 
die  Windgeschwindigkeit  wohl  als  erheblich  über  50  m  hinausgehend  angenommen  werden  muss. 
Selbst  feste  Gebäude  werden  zerstört,  und  die  Gegend,  über  welche  das  Zentrum  eines  Wirbel- 
sturmes hinweggegangen  ist,  sieht  nachher  aus,  als  wenn  Erdbeben  und  Feuer  zugleich  tätig  ge- 
wesen wären;  die  Gebäude  liegen  in  Ruinen,  die  Bäume  sind  völlig  entlaubt  und  entwurzelt, 
Büsche,  Gras  und  Ejraut,  wie  wenn  Feuer  darüber  hinweggegangen  wäre.*) 

Die  grössten  Windgeschwindigkeiten  finden  sich  in  den  tropischen  Cyklonen, 
zumeist  auf  der  vorderen  rechten  (nördliche  Halbkugel,  auf  der  südlichen  Halbkugel 
aber  auf  der  linken)  Seite  des  Sturmfeldes  (im  Sinne  des  Fortschreitens)  und  in  der 


1)  Dagegen  scheinen  in  den  tropischen  C7klonen  die  «Trog-Phänomene*  zu  fehlen  (s.  S.  380), 
TieUeicht  wegen  ihres  langsamen  Fortschreitens. 

2)  In  Bezug  auf  nähere  Beschreibungen  der  Wirkungen  tropischer  Cyklonen  möchten  wir  ver- 
weisen auf  R eye.  Wirbelstürme,  Dove,  Gesetz  der  Stürme,  Bergholz,  Orkane  des  fernen  Ostens. 
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Nähe  des  Zentrums.  Dieser  Umstand,  mehr  noch  aher  die  daselbst  herrschenden 
Windrichtungen,  welche  ein  Schiff,  welches  denselben  preisgegeben  ist,  dem  fort- 
schreitenden Zentrum  des  Wirbels  direkt  zuführen,  haben  dieser  Seite  des  Stnrm- 
wirbels  die  Bezeichnung  der  „gefährlichen  Hälfte''  verschafft,  während  die  linke 
Seite,  wo  die  Windrichtungen  derart  sind,  dass  die  Schiffe  gegen  die  Eückseite  des 
Wirbels  hingetrieben  werden,  also  leicht  ausserhalb  des  Sturmfeldes  gelangten  können, 
die  fahrbare  (handliche,  maniable)  Hälfte  genannt  wird. 

Die  grössere  Windstärke  der  rechten  Seite  (auf  der  nördlichen,  linken  der  südlichen  Halb- 
kagel)  kann  zunächst  darauf  zurückgeführt  werden,  dass  hier  die  Richtung  des  Fortschreitens 
des  Sturmwirbels  mit  der  Richtung  der  cyklonalen  Winde  zusammenfällt,  somit  beide  sich  addieren 
und  die  Geschwindigkeit  gleich  der  Summe  beider  wird.  Umgekehrt  verhält  es  sich  auf  der 
linken  (nördlichen  Halbkugel)  Seite  des  Sturmfeldes.  Dazu  kommt  aber  noch,  dass  in  den  meisten 
Fällen  die  Sturm wirbel  die  Gebiete  höheren  Druckes  auf  der  rechten  (in  der  südlichen  Halbkugel 
auf  der  linken)  Seite  liegen  lassen,  auf  dieser  Seite  also  die  stärksten  Gradienten  zu  stände  kommen 
müssen.  Dass  dies  bei  den  Cjklonen  des  Südindischen  Ozeans  in  bemerkenswerter  Weise  der 
Fall  ist,  hat  besonders  Abercromby  hervorgehoben. 

Auch  die  westindischen  Cyklonen  haben  das  Gebiet  höheren  Luftdruckes  (des  N&Passates) 
zu  ihrer  Rechten.*) 

Bei  den  Cyklonen  der  Bai  von  Bengalen  kommen  beide  Umstände  wegen  der  geringen 
Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  und  wegen  des  gleichmässig  verteilten  Druckes  normal  nicht 
zur  Geltung;  die  gefährliche  Hälfte  spielt  bei  ihnen  eine  geringere  Rolle.*)  Doch  existieren  auf 
dieser  Seite  in  aUen  Fällen  die  ungünstigsten  Windrichtungen  in  Bezug  auf  Yermeidang  des 
Zentrums  des  Wirbelsturmes. 

3.  Form  der  Isobaren  (des  Sturmfeldes)  und  Grösse  der  Gradienten. 
Das  Gebiet  der  stärksten  Winde  des  inneren  Sturmfeldes  wird  im  allgemeinen  durch 
das  Gebiet  niedrigsten  Luftdruckes  und  dieses  durch  die  Isobaren  abgegrenzt.  In 
einem  normalen  Luftwirbel  würden  dieselben  kreisförmig  sein,  und  das  hat  man 
auch  früher  einfach  vorausgesetzt.  Die  Regeln,  nach  denen  die  Lage  des  Zentrums 
bestimmt  wurde,  sind  auch  nur  unter  dieser  Voraussetzung  im  allgemeinen  richtig. 
Aber  auch  die  tropischen  Cyklonen  sind  keine  symmetrischen  Wirbel  (obgleich  ein 
Temperaturunterschied  in  den  verschiedenen  Quadranten  nahezu  fehlt).  Die  Isobaren 
sind  fast  stets  Ellipsen  (grosse  Achse  etwa  1  V2mal  grösser  als  die  kleine,  oft  2  mal) 
und  das  Zentrum  liegt  bald  in  Front,  bald  nach  rückwärts 3)  (im  Sinne  des  Fort- 
schreitens). 

Die  Lage  der  längeren  Achse  richtet  sich  meist  nach  der  Richtung  des  Fort- 
schreitens, kann  aber  auch  irgend  einen  Winkel  mit  derselben  bilden.  Daraus  ergiebt 
sich  die  Schwierigkeit,  ja  teilweise  Unmöglichkeit,  aus  der  Windrichtung  auf  die 
Lage  des  Sturmzentrums  zu  schliessen.  *) 


1)  In  höheren  Breiten  aber  nach  der  Umbiegung  zuweilen  auf  der  linken  Seite,  wenn  ein 
Barometermaximum  über  dem  amerikanischen  Kontinent  liegt  oder  im  Anzüge  ist.  Dann  hat 
diese  Seite  die  stärksten  Winde. 

2)  Als  der  gefährlichste  Quadrant  wird  bei  denselben  der  vorrückende  Quadrant  bezeichnet, 
also  zumeist  der  westliche  und  nordwestliche.     (Eliot.) 

3)  Nur  in  14  Fällen  von  44  lag  das  Zentrum  in  der  That  zentral,  am  seltensten  bei  den 
Teifunen. 

4)  Bei  den  Cyklonen  des  Südindischen  Ozeans  scheint  dies  besonders  schwierig  zu  sein. 
Von  der  Cyklone  vom  11.  bis  13.  Februar  1861  sagt  Abercromby,  dass  sie  bloss  ein  Wirbel  (ft 
whirl  or  eddy)  im  (verstärkten)  Südostpassat  war,  ohne  dass  man  präzis  sagen  konnte,  wo  die 
Cyklone  begonnen  hätte.     Joum.  Scottish  Met.  Soc.  S.  IIL  Vol.  VIII.  S.  309. 
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4.  Die  Gradienten  der  tropischen  Cy klonen  sind  im  allgemeinen  viel  steiler 
als  die  unserer  Stürme.  Dies  rührt  nicht  davon  her,  dass  die  Barometerminima  im 
Zentrum  des  Sturmes  um  so  viel  grösser  (d.  i.  tiefer)  wären,  als  bei  unseren  grossen 
Stürmen,  sondern  ist  nur  eine  Folge  der  viel  kleineren  Durchmesser  der  Gebiete, 
auf  welche  sich  die  Luftdruckemiedrigung  erstreckt. 

Als  Beispiel  für  die  Zunahme  der  Gradienten  mit  der  Annäherung  an  das 
Zentrum  mögen  die  von  P.  Vines  für  die  Cuba-Cyklonen  ermittelten  Zahlen  hier 

stehen: 

_,  ,,  „    ^  180—120         120—  60  60—0  SeemeUen 

Entfemune  vom  Zentrum      ^„^     „^^         ^^^     ,^^         ^^^     ^  , 

*  335—220         220—110         110-0  km 

Gradient  1.5  6.5  14.9    mm 

Im  Mittel  von  22  Cy  klonen  bei  den  Philippinen  war  der  Luftdruck  um  oder 
nahe  dem  Zentrum  735  mm  (der  maximale  Gradient  war  dabei  14.3  mm).  Acht 
grosse  Cyklonen  der  Bai  von  Bengalen  hatten  im  Mittel  als  niedrigsten  Barometer- 
stand 713.7,  dreizehn  Mauritius-Orkane  729.5,  drei  westindische  Orkane  (1875  und 
1S76)  hatten  in  der  zentralen  Kalme  rund  730  mm  (Vines). 

Die  Tiefe  der  grossen  barometrischen  Minima  des  Winterhalbjahres  im  Nordwesten  von 
Europa  und  im  Nordatlantisohen  Ozean  ist  nicht  merklich  geringer;  aber  das  Depressions- 
gehiet  erstreckt  sich  bei  unseren  Stürmen  auf  Gebiete  von  ebenso  vielen  tausend  Kilometer 
Durohmesser  als  bei  den  tropischen  Orkanen  auf  Hunderte  von  Kilometern.  Auch  die  absolut 
tiefsten  Barometerstände  in  den  letzteren  kommen  jenen  in  unseren  Itreiten  gleich  (s.  S.  156)  oder 
übertreffen  sie  nur  wenig. 

Einige  der  tiefsten  Barometerstände  in  Cyklonen  sind:  Das  tiefste  Minimum  bei  den  Phi- 
lippinen war  704  mm  (29./30.  September  1893,  nach  Algu^);  auf  Mauritius  am  29.  April  1892 
(2>>  SOi")  710.2  mm,  Falsepoint-Cyklone  am  22.  September  1885  (672'*  am)  689.2  mm,  das  tiefste 
verbürgte  Barometerminimum.  Am  6.  April  1850  wurde  bei  einem  furchtbaren  Orkane  im  Hafen 
von  Apia  687  mm  abgelesen,  doch  ist  die  Korrektion  des  Barometers  nicht  bekannt.  Bei 
dem  grossen  Fidschi-Orkan,  2.  bis  4.  März  1886,  wurde  auf  Vuna  700  mm  beobachtet  (Gradient 
gemessen  24  mm,  berechnet  29  mm,  Knipping);  bei  dem  «Witte'^-Teifun  vom  1./6.  August  1891 
in  der  Chinasee  wurde  ein  Barometerminimum  von  686.3  mm  beobachtet  (2.  Aug.).  Nach  diesen 
und  anderen  Beobachtungen  können  demnach  in  dem  Zentrum  eines  tropischen  Wirbelsturmes  im 
Meeresniveau  Barometerstände  von  700  bis  vielleicht  685  mm  vorkommen. 

Da  der  Luftdruck  ausserhalb  des  Wirbels  in  einer  Entfernung  von  wenigen 
hundert  Kilometer  750 — 760  mm  beträgt^  so  fällt  das  Barometer  ausserordentlich 
rasch  bei  der  Annäherung  des  Wirbeltrichters.  Ein  Beispiel  dafür  giebt  der  Orkan 
vom  29.  April  1892,  dessen  Zentrum  über  St.  Louis,  Mauritius,  hinwegging.  <) 

Das  ausserordentlich  rasche  Fallen  des  Barometers  ist  auf  die  innere  Sturmarea,  auf  den 
Durchmesser  des  eigentlichen  Luftwirbels,  beschränkt  und  erstreckt  sich  nicht  so  weit  nach  aussen, 
wie  bei  unseren  Stürmen.  Von  den  Cyklonen  der  Bai  von  Bengalen  sagt  Eliot'),  dass  der  Fall 
des  Barometers  in  der  äusseren  Sturmarea  gering  ist,  erst  in  der  inneren  schon  gefährlichen  Area 


1)  Eine  Beschreibung  dieses  verheerenden  Orkans  findet  man  in  Met.  Z.  XXVII.  1892.  S.  251. 

Barometerstände  im  Meeresniveau.     Observatorium  St.  Louis,  29.  April  1892. 
Zeit  6h  am  9h         Mittg.         1  2  3  4  5  9h 

Barometer        753.4  751.2        738.3      724.3      710.9     712.0     724.4     738.1     754.8  mm 

Wind  NE  NE  NE        NE  N      WNW   WSW     SW       SW 

Windstärke        8.5  15.7  30.4       43.2        25.0      30.5      50.0       36.6       11.6m  proSek. 

Von  Mittag  bis  2h  fiel  der  Luftdruck  um  27.4  mm,  und  stieg  von  3h  bis  5h  wieder  um 
26.1  mm,  und  in  6  Standen  von  3h  bis  9  h  um  42.8  mm,  also  stündlich  um  mehr  als  7  mm.  Die 
grösste  Windstärke  während  etwa  5  Minuten  war  über  54  m  pro  Sekunde. 

2)  Eliot,  Hand  Book  of  Cjclonic  Storms  in  the  bay  of  Bengal.    See.  Ed.  Calcutta  1900. 


438 


Cyklonen,  allgemeiner  Charakter  derselben. 


iBt  der  Barometerfall  gross,  das  Barometer  bietet  daher  kein  einigermassen  sicheres  Anzeichen  des 
nahenden  Orkanes.  Die  Abnahme  des  Luftdruckes  geht  den  stürmischen  Winden 
nicht  voraus,  sie  begleitet  dieselben,  ist  also  ersichtlich  eine  Folge  derselben. 
Die  Erklärung  dafür  liegt,  wie  aus  der  Theorie  (s.  später)  hervorgeht,  darin,  dass  in  den 
tropischen  Cjklonen  der  Barometersturz  fast  nur  eine  Wirkung  der  gewöhnlichen  Fliehkraft  im 
Innern  des  Wirbels  ist,  bei  unseren  Stürmen  aber  zumeist  durch  die  ablenkende  Wirkung  der 
Erdrotation  erfolgt,  welche  allgemein  in  dem  ganzen  grossen  Windgebiet  wirksam  ist,  während  die 
gewöhnliche  Fliehkraft  infolge  des  grossen  Krümmungsradius  der  Windbahnen  in  den  Tropen 
fast  keine  Rolle  spielt. 

Als  Beispiel  für  die  Winde  und  Gradienten  in  der  Umgebung  eines  tropischen 
Wirbelsturmes  mag  die  Cyklone  vom  25.  Mai  bis  2.  Juni  1881  im  Arabischen  Meere 
dienen,  welche  von  Fred.  Chambers  eine  sorgfältige  Untersuchung  erfahren  hat^ 


Cyklone  vom 

Mai  1881. 

Arabisches  Meer. 

Oktant  der  Cyklone 

N     j    NE 

£     1     S£    1      S         SW 

W 

NW    j  Mittel 

Gradient  240  km  Tom  Zentr. 
Windstärke  Beaufort 
Ablenkungswinkel  beobachtet 
rein  cyklonisch,  berechnet 

1.9 
6.5 

61 

81 

2.4 
10.2 
92 
82 

4.4 
8.3 

74 

75 

4.7 
9.8 

79 

65 

4.8 
10.2 
49 
54 

2.0 
6.8 

37 

47 

1.4 
6.3 

36 

48 

3.3 
8.3 

38 

64 

3.1 

60 
647« 

Distanz  vom  Zentrum 

0-80 

80—160 

160—240 

240—320 

300—500  km 

Gradient 

Ablenkungswinkel 

Windstärke 

16.3 

77 

10.1 

7.9 
51 
9.7 

3.7 
53 
8.5 

2.3 

61 
'  6.8 

2.0  mm 
62» 
7.5  Beanfort 

Maximaler  Gradient  in  56  km  Abstand  vom  Zentrum  38.1  mm,  Windstärke  12  Beaufort, 
mittlere  Luftdruckabweichung  im  Zentrum  —  29  mm.  Mittlere  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens 
8.7  km  pro  Stunde,  Richtung  W  und  NW,  Durchmesser  der  Isobare  749  mm  480  km  (am  27.  Mai 
bei  der  Bildung  nur  145  km).  Die  berechneten  Ablenkungswinkel  sind  erhalten  worden,  indem 
von  den  beobachteten  Windkomponenten  die  entsprechenden  Komponenten  des  SW-Monsuns  (S  21®  W 
mit  6.8  m  Geschwindigkeit)  abgezogen  worden  sind. 

5.  Der  Wolkenschild  der  tropischen  Cyklonen  und  die  Nieder- 
schläge. Das  innere  Gehiet  der  tropischen  Wirbelstürme  ist  der  Sitz  sehr  inten- 
siver Kondensationsphänomene  des  Wasserdampfgehaltes  der  Luft.  Über  dem  mittleren 
Teile  des  Stnrmgebietes  lagern  schwere  dunkle  Wolkenmassen  von  Strato-Comnlns- 
charakter,  Wolkenfetzen  (Fracto-Cumulus,  scud)  fliegen  vor  den  stürmischen  Winden 
her.  Der  Eegen  fällt  im  inneren  Teile  des  Wirbels  in  Strömen,  die  Wirbelstürme 
verursachen  deshalb  über  Land,  auf  Inseln,  oft  verderbliche  Überschwemmungen. 
Ungeheuere  Regenmengen  fallen  bei  manchen  Cyklonen;  25 — 40  cm  scheinen  nicht 
selten  vorzukommen. 

Gewitter  sind  trotzdem  bemerkenswerterweise  selten  im  Innern  derselben,  nicht  so  auf 
deren  Aussenseite.  Doch  scheinen  da  erhebliche  Unterschiede  zu  bestehen  in  den  verschiedenen 
Cy klonengebieten.  Bei  den  westindischen  Wirbelstttrmen  sind  Gewitter  auf  der  Vorderseite  der- 
selben äusserst  selten.  Lässt  sich  der  Donner  hören,  so  betrachtet  man  dies  als  ein  sicheres 
Zeichen  des  Aufhörens  des  Orkans,  des  Herannahens  des  hinteren  Bandes  des  Sturmfeldes.  Die 
grossen  Orkane  der  Übergangsperiode  der  Monsune  im  Heerbusen  von  Bengalen,  die  zur  Zeit 
ruhigen  und  heiteren  Wetters  eintreten,  verraten  auf  weite  Entfernungen  hin  ihre  Lage  bei  Nacht 
durch  häufige  elektrische  Entladungen.  Die  Blitze  und  deren  Reflex  an  den  Wolken  sind  unter 
gewöhnlichen  Umständen  auf  80 — 160  km,   in   günstigen  Fällen  sogar  auf  5 — 600  km  Entfernung 


1)  Fred.  Chambers,  Indian  Met.  Memoirs.     Yol  lY.    No.  6. 
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zu  sehen.  Wiederholt  sich  die  Erscheinung  2 — 3  Nächte  hindurch ,  so  ist  das  ein  sicheres  An* 
zeichen,  dass  in  dieser  Himmelsgegend  ein  Wirbelsturm  wütet.  Oft  ist  sie  überhaupt  das  erste 
Anzeichen  der  Bildung  und  des  Heranziehens  einer  Cvklone  (Eliot).  Die  Wolkenbank  und  die 
Blitze  können  zuweilen  48 — 72  Stunden  vor  der  Ausbildung  einer  Cyklone  beobachtet  werden. 

Blanford  bemerkt:  Während  der  Bildung  der  Cyklonen  werden  Blitze  gewöhnlich  be- 
obachtet, aber  während  ihres  Fortschreitens  über  das  Land  sind  Gewitter  eher  Ausnahme  als 
Regel.  Zuweilen  scheint  eine  Art  Glimmlicht  oder  Elmsfeuer  aufzutreten,  so  dass  berichtet  wird, 
mau  habe  die  Häuser  ringsherum  brennen  gesehen. 

Schiffe  sollen  unter  günstigen  Umständen  die  Wolkenbank  einer  Cyklone  auf  600—800  km 
Entfernung  vom  Sturmzentrum  am  Horizont  auftauchen  sehen.  Weiter  als  die  unteren  schweren 
Wolken,  «die  Barre  des  Orkans**,  erstrecken  sich  die  Cirro-Stratus-  und  Cirruswolken  vom  Zentrum 
weg.  Die  Richtung  des  Zuges  derselben  und  namentlich  die  oben  radial  vom  Sturmzentrum  aus- 
schiessenden  ('irrusfasem  geben  eine  viel  sicherere  Anzeige,  in  welcher  Richtung  das  Sturmzentrum 
sich  befindet,  als  die  untere  Windrichtung,  worauf  von  Viües  und  Algu^  besonders  hingewiesen 
wird.  Die  Wolkenbeobachtungen  ergeben  folgendes  System  der  Luftströmungen  um  das  Wirbel- 
zentrum. Die  unteren  Luftströmungen  und  die  tiefen  Wolken  konvergieren  gegen  das  Zentrum, 
in  den  mittleren  Höhen  ist  die  Bewegung  kreisförmig,  tangential  zum  Zentrum,  in  grösseren  Höhen 
divergiert  der  Wolkenzug,  und  in  den  grössten  Höhen,  in  der  Cirrusregion,  ist  die  Bewegung  radial 
vom  Zentrum  weg  gerichtet,  so  dass  der  Konvergenzpunkt  der  Cirrusstreifen  die  Richtung  des 
Sturmzentrums  bezeichnet.  Ist  z.  B.  (auf  der  nördlichen  Hemisphäre)  das  Zentrum  der  Cy klone 
im  Süden,  so  ist  der  Wind  ENE,  die  unteren  Wolken  kommen  aus  E,  der  Alto-Cumulus  aus  ESE, 
der  dichte  Cirro-Stratus  aus  S£,  die  Cirro-Cumuli  aus  SSE  und  die  zarten  Cirrusstreifen  aus  S. 
Die  Konvergenz  der  Unterwinde  ist  nach  den  Beobachtungen  auf  den  Philippinen  entfernt  vom 
Zentrum  grösser.  Der  Regen  kommt  von  der  äussersten  linken  Seite  der  «Barre"*  mit  nach  rechte 
ausschiessendem  Wind.  Dem  Innern  zu  schiesst  der  Wind  in  den  Böen  immer  mehr  nach  rechts 
aus,  die  Konvergenz  wird  immer  kleiner  und  endlich  ganz  aufgehoben. 

Cirrus  zeigt  sich  auf  allen  Seiten  einer  tropischen  Cy  klone,  während  er  in  höheren 
Breiten  bloss  auf  deren  Vorderseite  beschränkt  bleibt,  und  die  Anordnung  der  Streifen  ist  mehr 
radial.  Der  allgemeine  Charakter  der  Wolken  rings  um  das  Zentrum  einer  Cvklone  ist  nahezu 
ein  gleichförmiger,  also  auch  anders  wie  bei  unseren  Stürmen,  aber  die  Wolken  auf  der  Rückseite 
scheinen  doch  stets  etwas  schwerer  zu  sein,  als  die  auf  der  Vorderseite.  Zumeist  erstreckt  sich 
die  Regenzone  der  Cyklone  auf  der  Vorderseite  weiter  vom  Zentrum  weg  als  auf  der  Rückseite. ') 
Die  Cyklonenregen  haben  einen  von  Gewitterregen  und  anderen  Regen  verschiedenen  Charakter, 
der  in  den  Tropenorkanen  am  meisten  hervortritt. 

Chambers  führt  an,  dass  im  Innern  der  Cyklonen  des  Arabischen  Meeres  auch  schon 
Hagelfall  auf  Schiffen  beobachtet  worden  ist.  Dies  zeigt,  dass  lokal  die  im  Wirbel  aufsteigenden 
Luftmassen  sehr  grosse  Höhen  erreichen  können. 

Als  mittlerer  Durchmesser  der  Wolken  und  Reg^enscheibe  der  Cyklone  wurde 
von  Vines  im  Durchschnitt  von  3  westindischen  Cyklonen  gefunden: 


Westindische 

Vorderseite 

Rückseite 

Cyklonen 

Niedriger 
Luftdruck 

Cirrus- 
schirm 

Nimbus  und 
Regenscheib. 

Nimbus  und 
Regenscheib. 

Cirrus-   Niedriger 
schinn    Luftdruck 

Seemeilen 
Kilometer 

580 
1070 

360 
660 

260 
480 

230 
420 

410 
760 

(630) 
1160 

Das  Gebiet  der  heftigen  Sturmwinde  hatte  bei  Havanna  einen  Halbmesser  von 
170  Meilen  oder  310  km. 

Für  die  Orkane  der  Philippinen  wird  als  mittlere  Längsachse  der  Wolkenzone 
700  Seemeilen  H.  1300  km  angegeben,  was  obigem  Ergebnis  nahekommt. 

Das  innere  Sturmfeld  einer  intensiven  Cyklone  in  der  Bai  von  Bengalen  ist 
wahrscheinlich  nie  kleiner  als  150 — 180  km  (Radius)  und  nie  grosser  als   750  bis 

1)  Auf  den  Philippinen  wird  aber  das  Gegenteil  beobachtet. 
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900  km,  am  häufigsten  hat  dasselbe  einen  Halbmesser  von  ca.  250  km.  —  Den 
Durchmesser  eines  Teifuns  bis  dahin,  wo  schönes  Wetter  beginnt,  giebt  Doberck 
zu  2000  Seemeilen  (3700  km)  an,  das  eigentliche  Sturmfeld  hat  mindestens  1000  See- 
meilen Durchmesser  (1850  km)  (die  Höhe  des  Sturmkörpers  nimmt  Doberck  zu 
4  Seemeilen  oder  7.4  km  an). 

6.  Sturm  wellen.  Viel  grössere  Verheerungen  noch  als  die  Überschwem- 
mungen infolge  der  heftigen  Regengüsse,  welche  die  Cyklonen  häufig  begleiten,  be- 
wirkt die  Sturmwelle  an  flachen  Küsten,  über  die  ein  heftiger  Wirbelsturm  hinweg- 
geht. Dies  ist  namentlich  dann  der  Fall,  wenn  die  Sturmwelle,  das  vom  Orkan 
aufgestaute  Wasser,  mit  einer  stärkeren  Flutwelle  zusammentrifft. 

Bei  dem  Orkan  vom  7.  Oktober  1737  soll  die  Sturmwelle  im  Hugli  eine  Höhe  von  12  m 
erreicht  haben  und  300000  Menschen  hin  weggeschwemmt  haben.  Bei  der  Caicutta-Cyklone  Tom 
5.  Oktober  1864  überflutete  die  Sturmwelle  die  beiden  flachen  Ufer  an  der  Mündung  des  Hugli 
und  verursachte  einen  Verlust  von  mehr  als  48  000  Menschen  und  weit  über  100000  Stück  Vieh. 
Die  grössten  Verheerungen  aber  in  neuerer  Zeit  richtete  der  Orkan  von  Backergunge  in  der  Nacht 
vom  31.  Oktober  auf  den  1.  November  1876  an,  in  den  flachen  Reisländereien  an  der  Mündung 
des  Megna.  Die  Sturmwelle,  durch  eine  Flutwelle  unterstützt,  erreichte  3 — 14  m  Höhe  und 
schwemmte  mehr  als  100000  Menschen  fort,  weitere  100000  gingen  nachher  noch  durch  I£antrer 
und  Cholera  zu  Grunde.*)  Das  neueste  Beispiel  liefert  die  Cyklone  vom  8.  September  1900,  deren 
Sturmflut  Galveston  in  Texas  völlig  zerstörte. 

7.  Anzeichen  einer  Cyklone.  Überall  gehen  den  Cj-klonen  ungewöhn- 
liche Färbungen  des  Himmels  bei  Sonnenaufgang  und  Sonnenuntergang  voraus. 
Das  wird  sowohl  von  Viiies,  als  auch  von  Eliot  und  Algu4  hervorgehoben. 
Diese  Erscheinungen  gehen  dem  Fallen  des  Barometers  noch  voraus.  Die  Dämmerung 
ist  verlängert,  der  Himmel  nimmt  eine  eigentümliche  ziegel-  oder  kupferrote  Farbe 
an,  die  sonst  ganz  ungewöhnlich  ist.  Das  Firmament  überzieht  sich  mit  einem 
dünnen  cirrösen  Schleier,  in  dem  sich  Höfe  (grosse  Ringe)  bilden.  Dieser  Cirrus- 
schleier  wird  dann  immer  dichter.  Feuchtschwüle  drückende  Luft  tritt  ein.  Der 
Wolkenschild  des  Orkans  steigt  endlich  wie  eine  ferne  Küste  am  Meereshorizont  auf, 
und  bleibt  auch,  wenn  die  Wolken  schon  das  Zenit  erreicht  haben,  in  der  Richtung 
gegen  das  Zentrum  hin  am  dichtesten.  Beim  Vorübergang  einer  Cyklone  lässt  er 
sich  tagelang  am  Horizont  verfolgen. 

Ausser  den  Erscheinungen  am  Wolkenhimmel  ist  auch  eine  zuweilen  eintretende 
Dünung  ein  charakteristisches  Anzeichen  eines  nahenden  Wirbelsturmes.  Die  Dünung 
entsteht  hauptsächlich  an  der  Vorderseite  der  Cyklone  und  eilt  derselben  oft  mehrere 
Tage  voraus,  auf  350  — IGOOkm  Entfernung. 

In  Westindien  und  zuweilen  auch  in  der  Bai  von  Bengalen  geht  dem  Fallen 
des  Barometers  ein  Steigen  voraus,  welches  in  Havanna  nach  P.  Vines  auch  als 
Anzeichen  einer  Cyklone  verwertet  werden  kann.  Für  Ostasien  und  die  Philippinen 
wurde  aber  diese  Erscheinung  mehrfach  geleugnet.-) 


1)  Eine  Beschreibung  der  Backergunge-Cjklone  s.  Zeitschrift  f.  Met.  B.  XII.  1877.  S.  81—87. 
Elliott,  Report  on  the  Yizagabatam  and  Backergunge  Cyclones  Oet.  1876.  Caloutta  1877.  — 
Galveston-Cyklone  s.  Annalen  der  Hydrographie.  1901.  S.  218,  Monthly  Weather  Review.  Sept. 
1900,  Garriot,  West  Indian  Ilurricanes.     8.  38. 

2)  Dem  heftigen  Orkan  vom  8.  September  1900  auf  Luzon  ging  aber  doch  ein  be- 
trächtliches Steigen  des  Barometers  (in  Front  des  Sturmes)  voraus.  Kature.  Vol.  64,  pag.  61. 
Mai  1901. 
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II.  Ort  und  Zeit  des  Auftretens  der  tropischen  Wirbelstürme. 

A.  Lokales  Auftreten  und  Bahnen.  Die  eigentlichen  tropischen  Wirbel- 
stürme, die  Cyklonen,  sind  in  ihrem  Auftreten  auf  ganz  bestimmte  Meeresgegenden  be- 
schränkt und  kommen  auch  da  nicht  häufig  vor.  (Es  ist  hier  nur  von  den  fortschreiten- 
den grossen  Luftwirbeln  die  Rede,  nicht  von  den  mehr  lokalen  Gewittersttirmen  oder 
„Tornados".)  Solche  grosse,  verheerende  Cyklonen  kommen  auch  in  den  von  denselben 
besuchten  Gegenden  durchaus  nicht  in  jedem  Jahre  vor,  in  manchen  Jahren  dagegen 
deren  mehrere.  Dass  Stürme  überhaupt  selten  in  den  Tropen  vorkommen,  wird  am 
besten  bewiesen  durch  die  sehr  geringen  unregelmässigen  Barome'terschwankungen 
daselbst.  Nur  bei  dem  Vorübergang  eines  Wirbelsturmes  sinkt  das  Barometer  be- 
trächtlich, in  der  Nähe  des  Zentrums  aber  in  ganz  ausserordentlicher  Weise. 

In  jenen  Tropengegenden,  und  diese  nehmen  weitaus  den  grössten  Raum  zwischen 
den  Wendekreisen  ein,  wo  keine  grossen  Cyklonen  vorkommen,  fehlen  auch  erhebliche, 
die  tägliche  Schwankung  wesentlich  tibersteigende  unregelmässige  Barometer- 
schwankungen gänzlich. 

Die  Seltenheit  der  Stürme  zwischen  den  Wendekreisen  und  die  rasche  Zunahme  derselben 
in  den  mittleren  Breiten  ersieht  man  aus  folgenden  von  Maury  gesammelten  Daten: 

Häufigkeit  der  Stürme  auf  je  1000  Beobachtungen. 
Breite  0—5  5—10  10—15  15—20  20—25  25—30  30—35  35—40  40—45  46—50  50—55  55—60 

Häufigkeit    0.6       1  8  11  19  32  77  131        105        140        160       265 

In  der  eigentlichen  Äquatorialregion  zwischen  8 — 10^  Nord  und  Süd  vom  Äquator  kommen 
Wirbelstiirme  kaum  vor.  Der  Grund  ist  einleuchtend,  die  Ablenkungskraft  der  Erdrotation  ist 
hier  noch  zu  klein. 

Ausserhalb  dieser  Breiten  sind  die  tropischen  Meeresteile,  in  welchen  die  Cyklonen  regel- 
mässig, wenn  auch  zuweilen  erst  in  mehrjährigen  InterTallen  auftreten,  folgende  *) : 

1.  Das  Antillenmeer  und  die  Gegenden  westlich  und  nördlich  davon,  also  der  Golf  von 
Mexiko  und  die  Süd-  und  Oststaaten  der  Union.  Diese  Orkane  sind  bekannt  unter  dem  Namen 
der  Westindia  Hurricanes. 

2.  Die  Bai  von  Bengalen  und  das  Arabische  Meer,  über  letzterem  sind  Orkane  seltener 
als  über  der  Bai  und  an  deren  Küsten. 

3.  Die  ostasiatischen  Meere  in  der  Umgebung  der  Philippinen,  der  Cliinasee  und  Japansee. 
Die  hier  auftretenden  Cyklonen  werden  meist  Teifune  genannt.  Dieselben  haben  manches  in 
Bezug  auf  ihre  Bahnen  und  deren  weite  Erstreckung  mit  den  westindischen  Cyklonen  gemein. 

4.  Der  Südindische  Ozean  in  der  Umgebung  von  Mauritius.  Die  hier  auftretenden  Orkane 
werden  meist  kurz  Mauritius-Orkane  genannt. 

5.  Die  Gegenden  der  Hebriden  und  der  Samoalnseln. 

Ausserhalb  dieser  Meeresgegenden  sind,  mit  wenigen  Ausnahmen  (z.  B.  Westküste  von 
Zentralamerika),  die  Orkane  selten  oder  fehlen  ganz. 

Die  grossen  tropischen  Wirbelstürme  sind  in  ihrem  Auftreten  fast  ganz  auf 
die  Ozeane  beschränkt,  sie  ziehen  wohl  über  Inseln  hinweg,  lösen  sich  aber  meist 
beim  Betreten  eines  Festlandes  rasch  auf.  Niedrige  Bergzüge  schon  hemmen  ihren 
Lauf  völlig,  indem  sie  den  Wirbel  zerstören.  Darin  besteht  ein  charakteristischer 
unterschied  gegen  die  fortschreitenden  Barometerminima  der  höheren  Breiten,  welche 
hohe  und  breite  Gebirgsketten  von  West  nach  Ost  überschreiten  (Felsengebirge, 
norwegische  Gebirge).     Von  Ostasien  sagt  Doberck:  Teifune  von  einer  Heftigkeit, 


1)  Man  sehe  darüber  den  Atlas  des  Atlantischen,  Indischen  und  Grossen  Ozeans  der  Deutschen 
Seewarte  und  die  Windkarten  der  britischen  Admiralität. 
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dass  sie  Personen  auf  dem  Lande  gefährlich  werden  könnten,  sind  in  China  bei- 
nahe unbekannt.  Ganz  anders  wie  auf  der  See.  Etwa  einmal  in  20  Jahren  kommt 
an  irgend  einem  Eüstenorte  ein  Teifan  vor. 

Bahn  der  Wirbelstürme.  Die  Bahnen,  welche  die  tropischen 
Wirbelstürme  einschlagen,  sind  sehr  merkwürdig.  Innerhalb  der  Tropenzone 
wandern  die  Cyklonen  nach  West  und  suchen  zugleich  höhere  Breiten  auf  (Polar- 
tendenz der  Cyklonen),  ziehen  also  auf  der  nördlichen  Halbkugel  nach  WNW  etwa» 
auf  der  südlichen  nach  WSW  (rund).  Überschreiten  sie  die  Wendekreise  erheblich, 
so  biegen  sie  nach  Osten  um  und  verfolgen  nun  eine  mit  den  mittleren  Bahnen  der 
Stürme  der  aussertropischen  Breiten  übereinstimmende  Richtung.  Die  langlebigen 
tropischen  Cyklonen  beschreiben  derart  in  ihrem  Fortschreiten  Parabeln,  deren  Scheitel 
nach  Westen  gekehrt  ist  und  in  der  Nähe  der  Wendekreise  liegt. 

B.  Die  wichtigsten  Orkangebiete  der  Tropen,  l.  Die  west- 
indischen Orkane.  Loomis  hat  mehrfach  die  mittlere  Richtung  der  Bahn  der- 
selben und  die  Breite,  in  welcher  dieselbe  von  WNW  nach  NE  umbiegt,  zu  be- 
stimmen gesucht. 

Eine  erste  Tabelle  von  40  westindischen  Cyklonen  ergab  als  mittlere  Richtung 
in  den  Tropen  W  24^  N,  unter  29  V2^  nördl.  Br.  wird  die  Bahn  rein  nördlich  (üm- 
biegung»,  von  da  gegen  den  40.  Breitegrad  hinauf  war  die  mittlere  Richtung  N  dS^E. 
Als  mittlere  Geschwindigkeit  in  der  nach  WNW  gerichteten  Strecke  der  Bahn  ergab 
sich  P.)  km,  in  der  nach  NE  gerichteten  Strecke  ausserhalb  der  Tropen  43  km. 
Diese  Zunahme  der  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  der  Cyklonen  nach  dem  Austritt 
aus  den  Tropen  ist  Regel. 

Nach  P.  B.  Vines,  dem  man  wichtige  Untersuchungen  über  die  westindischen 
Cyklonen  verdankt,  ist  die  Breite,  in  welcher  die  Umbiegung  der  Bahn  erfolgt^  von 
der  Jahreszeit  abhängig,  sie  ist  am  grössten  im  Spätsommer,  vorher  und  nachher 
kleiner.  Der  Orkan  vom  22.  Oktober  1865  bog  schon  zwischen  16  und  i%^  nördl.  Br. 
um  und  Vines  meint,  es  könnten  im  Frühling  und  Spätherbst  manche  Orkane  schon 
unter  15^  umbiegen.  Es  scheint  aber,  dass  die  geographische  Breite,  in  welcher 
die  Bahn  der  Cyklonen  umbiegt^  viel  veränderlicher  ist  und  weniger  von  der  Jahres- 
zeit bestimmt  wird,  als  Vines  angenommen  hat. 

Eine  hier  beigegebene  Karte  zeigt  die  Bahnen  der  tropischen  Orkane  im  west- 
lichen Teile  des  Atlantischen  Ozeans  während  der  10  jährigen  Periode  1890 — 1899. 

Die  kleinen  in  die  Bahnen  eingesetsten  Kreise  bezeichnen  den  Ort  des  StormsentnunB  in 
den  aufeinanderfolgenden  Tagen  zu  Mittag,  Green wich-Zeit;  das  Intervall  zwischen  je  2  derselben 
entspricht  also  dem  innerhalb  24  Standen  zurückgelegten  Weg.  Die  Bahn  des  Orkans  vom  3.  bis 
25.  August  1899  lässt  sich  znrttckverfolgen  bis  in  die  Gegend  südwestlich  von  den  Azoren,  12.5® 
nördl.  Br.,  34®westl.  L.,  an  der  Südgrenze  des  NE-Passates.  Sie  ging  später  unter  ea.  40®  quer 
durch  den  Atlantischen  Ozean  über  die  Azoren  (3.  September)  dann  hinauf  bis  nahe  bei  Brests 
zog  hierauf  nach  S£  quer  durch  Frankreich  ins  Mittelländische  Meer  und  erreichte  Corsika  am 
9.  September. 

Im  Mittel  von  diesen  19  Bahnen  erfolgte  das  Umbiegen  unter  28.5®  nördl.  Br.  und  74® 
westl.  L.     Die  Grenzen  waren  20— 33®N  im  Septbr.  und  20  und  39  ®N  im  Oktober. 

2.  Die  Cyklonen  der  Bai  von  Bengalen  schreiten  zumeist  nach  WNW 
nnd  NW  fort,  auch  rein  nördliche  Bahnen  sind  nicht  selten,  wohl  aber  die  Richtungen 
nach  NNE  und  NE,  welch  letztere  fast  nur  bei  den  Cyklonen  der  Übergangsperiode 
(des  Monsun  Wechsels)  April -Mai  und  Oktober -November  vorkommen.    Sie  entstehen 


Bahnen  der  Orkane  im 
Nach  Pilut  Clmrt  of  the  ! 
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Btets  ttber  der  Bai  ^),  im  Mai  and  Oktober  um  14<>  N  hemm,  im  Nov.  11  <^  N,  dagegen 
Juni-Septbr.  erst  bei  20». 

Die  mittlere  Bahnrichtung  ist  NW.  Zn  einer  ümbiegang  der  Bahn  ans  der 
westlichen  in  die  östliche  Richtung  kommt  es  selten.'')  Von  30  Stürmen  biegt 
durchschnittlich  nur  einer  um  (die  SW-Monsunstürme  aber  eingerechnet).  Die  Mai- 
Cyklonen  gehen  oft  rein  westlich  und  erreichen  die  Küste  bei  Madras.  Eine  Durch- 
querung der  Halbinsel  kommt  selten  vor.  Der  Sturm  vom  14.  bis  24.  November  1886 
durchkreuzte  die  Halbinsel  und  bog  im  Arabischen  Meere  von  WNW  nach  NW  und 
N  und  dann  nach  NN£  um.  Die  grossen  Cyklonen  der  Übergangsperiode  lösen  sich 
stets  bald  auf,  sowie  sie  das  Land  erreicht  haben.  Die  schwächeren  Cyklonen  der 
Regenzeit  des  SW-Monsuns  aber,  die  am  nördlichen  Ende  der  Bai  entstehen,  legen 
landeinwärts  grössere  Strecken  zurück. 

Die  mittlere  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  der  indischen  Cyklonen  ist 
gering,  sie  beträgt  ca.  9  V2  km  pro  Stunde,  ja  sie  ist  anfangs  noch  kleiner,  zuweilen 
nur  3 — 5  km  (Geschwindigkeit  eines  Fussgängers),  nimmt  aber  später  zu,  und  zwar 
auf  das  doppelte  und  dreifache.  Die  Häufigkeit  gewisser  Geschwindigkeiten  ist  nach 
Blanford  folgende:  kleiner  als  6  km  26  Proz.,  zwischen  6  und  13  km  51  Proz., 
13 — 19  km  18  Proz.,  über  19  km  5  Proz.  Wenn  eine  Cyklone  umbiegt,  nimmt  die 
Geschwindigkeit  ab  und  die  Cyklone  kann  selbst  stationär  werden. 

Die  Cyklonen  des  Arabischen  Meeres  entstehen  zumeist  in  der  Gegend 
der  Lacadiven  und  Malediven  und  haben  nach  Dallas  die  Eigentümlichkeit,  dass 
sie  in  der  Periode  vor  dem  SW-Monsun  beim  Umbiegen  den  Scheitel  der  Parabel 
nach  Ost  gekehrt  haben.  Die  Cyklonen  der  SW-Monsunperiode  gehen  normal  nach 
W  und  biegen  alle  nach  N  oder  NE  um.  Hohes  Land  hindert  ihr  Fortschreiten, 
namentlich  wenn  die  Bahn  senkrecht  auf  die  Küste  gerichtet  ist.  Die  Orkane  des 
Mai  und  Juni  lösen  sich  auf,  so  wie  sie  die  arabische  Küste  erreichen,  die  des 
Oktober  und  November  an  der  Konkanküste.  Die  mittlere  Geschwindigkeit  dieser 
Cyklonen  ist  12  km  (in  der  ersten  Periode  11.5,  in  der  zweiten  12.9  km).  Cyklonen 
des  bengalischen  Meerbusens  überschreiten  zuweilen  die  Halbinsel,  dabei  löst  sich 
aber  (nach  Dallas)  der  untere  Teil  des  Wirbels  auf  und  erst  in  einiger  Entfernung 
von  der  Westküste  über  dem  Arabischen  Meere  macht  sich  die  Cyklone  wieder  voll 
bemerkbar.  Beim  Überschreiten  der  Halbinsel  bringen  sie  wohl  schlechtes  Wetter, 
aber  keinen  Sturm. 

Der  Westen  des  Arabischen  Meeres  ist  frei  von  Cyklonen,  wenngleich  der 
SW-  oder  NE-Monsun  oft  stürmisch  weht 

Bei  den  Cyklonen  des  Arabischen  MeeFes  und  der  Bai  von  Bengalen  (wie  auf 
der  Chinasee)  sind  die  Winde  auf  der  Rückseite  am  stärksten  nach  Vorübergang 
des  Zentrums  bei  steigendem  Luftdruck  und  vermehrten  Regen. 


1)  H.  Blanford  giebt  in  seinem  Boche:  Climates  of  India.  London  1889.  App.  n  eine 
Liste  der  Stürme  in  der  Bai  von  Bengalen,  welche  den  Ort  des  Ursprunges  derselben,  die  Richtung 
des  Fortschreitens  and  die  mittlere  Geschwindigkeit  enthält.  Ich  habe  mittelst  dieser  Tabelle 
folgende  Mittelwerte  des  Ursprungsortes  abgeleitet:  Mittlere  Breite:  April  und  Mai  13Vs^ 
Juni/August  20*/!^  Beptbr.  19^  Oktbr.  14Vt^  Noybr.  10Vi<»  N.  Die  mittlere  Länge  ist  fast 
konstant  88Vt®£*    Alle  indischen  Cyklonen  entstehen  über  der  Bai  Ton  Bengalen. 

2)  Die  Midnapore- Cyklone  Tom  1Ö./16.  Oktober  1874  bog  erst  auf  dem  Festland  um,  bei 
und  nördlich  von  Midnapore  unter  22^23 <^  nOrdl.  Br.  W.  G.  Willson,  Report  on  the  Midnapore 
and  Burdwan  Cyklone.     Calcutta  1875. 
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3.  Die  Cyklonen  der  Philippinen  und  die  Teifune  Ostasiens. 
Loomis  hat  auch  eine  Zusammenstellung  von  42  Cyklonen  der  Bai  von  Bengalen 
und  in  der  Chinasee  geliefert,  nach  welcher  die  mittlere  Geschwindigkeit  des  Fort- 
schreitens derselben  im  westlichen  Theile  der  Bahn  (in  den  Tropen)  1 3  km  beträgt, 
die  Umbiegung  im  Mittel  schon  unter  20 o  nördl.  Br.  erfolgt  (zwischen  14  und  24" 
nördl.  Br.)  und  die  mittlere  Geschwindigkeit  im  aussertropischen  Teile  der  Bahn 
15 — 16  km  betragen  würde.  Die  niedrigste  Breite  des  Auftretens  war  6%  die 
mittlere  in  14  Fällen   12«  nördl.  Br. 

Die  Cyklonen  Ostasiens  sind  seither  Gegenstand  eingehender  Untersachnngen 
geworden,  denen  zunächst  die  folgenden  mittleren  Daten  entnommen  werden  sollen.  V) 

Cyklonen  (Teifune)  des  Pacific  und  der  Philippinen. 


Jahreszeit 


Mittlere  Richtung  der  Bahn  vor  dem  Umbiegen 
Mittlere  Breite  des  Umbiegens 
Bichtung  nach  dem  Umbiegen 
Entstehen  ca.  unter  Breite 


Dezember 
bis  März 


April,  Mai 


Juni 


Qktbr.,  Novbr.,    bis  September 


NNW 

15—19» 

NNE 

5—12« 


NNW 

16—21« 

NNE 
6—17« 


I 


NW,N 

21 — 24« 
NErN 
8—20« 


Fig.  64. 


Manche  Cyklonen  des  Frühlings  und 
Sommers  gehen  direkt  nach  W  in  den 
Kontinent  hinein.  Sie  erreichen  das  Fest- 
land in  um  so  höherer  Breite,  je  weiter 
die  Jahreszeit  fortgeschritten  ist. 

P.  Algu6  unterscheidet  11  Typen  von 
Teifunbahnen  in  Ostasien,  welche  er  auf 
Karten  zur  Darstellung  gebracht  hat.  2) 

Die  mittlere  Geschwindigkeit  der  Cy- 
klonen (Baguios),  die  im  Norden  von  Manila 
vorübergezogen  sind,  war  1 8  km  pro  Stunde, 
jener,  die  südlich  passierten,  15.7,  jener, 
die  westlich  vorühergingen,  13.7,  und  endlich 
jener,  die  im  Osten  vorüberzogen,  14.8  km, 
im  Mittel  somit  15.6  km,  also  kleiner  als 
die  der  westindischen  Cyklonen.  Im  Sommer 
und  Herbstanfang  gehen  die  Cyklonen  zu- 
meist in  N  und  £  von  Manila  vorüber,  im 
Herbst  und  Winter-Anfang  im  Süden. 

Die  Geschwindigkeit  erfährt  eine  starke 
Zunahme  nach  dem  Umbiegen  (während  dessen  sie  eine  Weile  kleiner  wird)  in  den 
höheren  Breiten.     Sie  steigt  dann  zuweilen  auf  50 — 90  km  pro  Stunde.'*) 


2i.tt.22.Au4. 1884 

Isobaren,    Windrichtungen    und   Windstärken 

(Pfeil  mit  6  Strichen-Beaufort  12)  bei  Teifunen 

in  der  China-See. 

(Aus  dem  Segeihandbuch  für  den  Grossen 

Ozean.     Deutsche  Seewarte.) 


1)  Bergholz:  Die  Orkane  des  fernen  Ostens.  Bremen  1900.  Nach  P.  J.  Algu^,  Baguios. 
ManUa  1897. 

2)  The  Cfdones  of  the  Far  East.  Second  Edition  Manila  1904.  Die  yoUständigste  Zu- 
sammenfassung der  Beobachtungen  und  Schlüsse  in  betreff  der  ostasiatischen  Cyklonen.  288  S.  in  4  ° 
mit  52  Tafeln.     Plate  XVII  bis  XXIX  enthalten  die  Sturmbahnen.     Wurde  oben  benützt. 

3)  Die  Cyklone  vom  9.  September  1897  z.  B.  hatte  unter  26*^  bei  Nafa  23  km  Geschwindigkeit. 
Dann  unter  33 <>  nördl.  Br.  49  km,  unter  36»  57,   unter  38 ^  88  km  und    von    38—42 •  nördl. 
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Die  kleine  Schrift  von  W.  Doberck:  The  law  of  storms,  in  the  Eastem  Seas. 
Hongkong  1898  giebt  in  konziser  Eorm  Aufschlnss  über  alle  Verhältnisse  der  Stttrme 
in  der  China-See. 

4.   Die   Orkane   des  südlichen   Indischen   Ozeans  schreiten  zwischen 


Fig.  65. 


IS. 


20, 


^     irÜTz        ^       €        ^        7o      Tl       2        ^       ^        4      JO      i2       2^ 


¥        §        g        JOV, 

f  f  f 


Der  Gang  der  meteorologischen  Elemente  während  des  Vorüberganges  des  Wirbelstnrmes  zu  Manila. 

19./20.  Oktober  1882, 

10  nnd  15®  südl.  Breite  nach  Westen  fort,  biegen  dann  mehr   nnd  mehr  polwärts 
um,  wo  ihr  Fortschreiten  langsamer  wird,  bis  sie  jenseits   des  Wendekreises  eine 

Br.  05  km.    Bei  jener  vom   27.  September  war  sie  vor  dem   Umbiegen  27  km,  nach  dem  Um- 
biegen unter  30^  nördl.  Br.  53  km  und  76  km  In  SSE  von  Yokohama. 


446 


Ort  und  Zeit  des  Auftretens  der  tropischen  Wirbelsttirme. 


östliche  Richtung  einschlagen.  Manche  scheinen  aber  Iftngere  Zeit  stationär  zu 
bleiben.  Die  Wendung  der  Bahn  erfolgt  in  höheren  Breiten  mit  zunehmender 
Sonnenhöhe,  die  sfldliche  Grenze  schwankt  zwischen  18<^  im  Mai  und  34<^  im  Januar. 
Mittlere  Werte  sind  folgende: 

Mittlere  Lage  des  Scheitels  der  Bahn. 
April-Mai,  November-Dezember      28  Fälle        16«     südl.  Br.  73®     östl,  L. 
Januar  bis  Marx  61  FäUe        21.7»  südl.  Br.  63.4«  östl.  L. 


den 


Fig.  66. 


Wi 


5.    Die  tropischen  Orkane  der  Südsee  zwischen  Australien   und 
Paumotu-Inseln   biegen   im    Mittel   schon   unter  19Vs<*  sttdL  Br.    um   und 

gehen  dann  nach  S  und  SE. 
Das  Mittel  fftr  Dezember 
bis  Februar  ist  I8V4^ 
für  März  20«  S.  Ein 
Teil  der  Orkane  schreitet 
geradlinig  fort,  nament- 
lich unter  den  west- 
lichen Längen  (östlich  von 
175Ö  W.)  verlaufen  die 
Bahnen  von  15<>  südL 
Breite  an  gerade  nach 
SE;  während  die  öst- 
lichen (vom  Meridian  von 
Tongatabu  an  etwa)  zu- 
meist nach  Westen  ge- 
richtete Scheitel  haben. 

Die  Greschwindigkeit 
beträgt  im  Mittel  von 
39  FäUen  15  km  pro 
Stunde.  Es  zeigt  sich 
meist  ein  Anwachsen  der 
Greschwindigkeit  mit  Zu- 
nahme der  Breite.  An 
der  australischen  Küste 
wächst  die  Greschwindig- 
keit von  etwa  6  km  im 
Norden  bis  auf  20  km  im 
Süden,  bei  Neu-Caledonien 
wechselt  sie  zwischen  3V2 
und  24  km  und  erreicht 
unter  30o  südl.  Br.  30  km. 


Wirbelsturm  zu  Manila  um  20.  Oktober  1882. 
und  Isobaren. 


Windrichtungen 


Speziellere  Beschreibung  tropischer  Wirbelstürme: 
Der  Wirbelsturm  vom  20.  Oktober  1882  auf  den  Philippinen.  Als  Beispiel 
der  Änderungen  der  meteorologischen  Elemente  beim  Vorttbergang  des  Zentrums  eines  tropischen 
Wirbelsturms  mag  der  Orkan  vom  20.  Oktober  1882  zu  Manila  dienen,  nach  den  Aufzeichnungen 
der  registrierenden  Instrumente  am  Obseryatorium  daselbst.  Fig.  65.  S.  445.  Die  Kurve  für  den 
Luftdruck  zeigt  die  für  tropische  Orkane  charakteristische  steile  Trichterform.    Von  8i*a  bis  bei 
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oa.  llVt^'a  füllt  das  Barometer  von  751  mm  auf  727.6  und  steigt  wieder  auf  751.6  um  3>'pm.  Die 
Windstille  trat  um  11>>  46™  ein,  sie  dauerte  bis  12''  2»,  von  einzelnen  Windstössen  öfter  unter- 
brochen. Der  Himmel  heiterte  sich  aber  nicht  völlig  auf.  Das  Merkwürdigste  war  das  rasche 
Steigen  der  Temperatur  um  6<*  und  das  Sinken  der  relativen  Feuchtigkeit  von  nahe  100  Pro», 
auf  43  Pros,  innerhalb  der  Kalme,  als  wenn  Luft  von  oben  rasch  herabgesunken  wäre.*)  Der 
Regen  war  anfänglich  schwach,  von  1—5  >*  am  fielen  47  mm,  dann  regnete  es  fast  gar  nicht  bis 
kun  vor  Eintritt  der  Kalme,  wo  in  15  Minuten  100  mm  fielen,  nach  der  Kalme  fielen  noch  18  mm, 
in  Summa  165  mm. 

Fig.  66  zeigt  die  Form  der  Isobaren  um  das  Sturmzentrum  und  die  Richtung  des  Fortschreitens 
des  Wirbels,  der  Gradient  war  auf  der  Rückseite  am  steilsten,  im  Maximum  22.5  mm.  Fig.  67  stellt 
die  Windrichtungen  als  Stromlinien  vor  nach  den  Aufzeichnungen  in  der  Umgebung  von  Manila. 

Westindische  Cyklonen,  die  den  Nordatlantischen  Ozean  kreuzen.  Das 
Kärtchen  (Fig.  68),  S.  448,  giebt  einige  Beispiele  für  die  nicht  seltenen  Fälle,  in  welchen  ein  tropi- 
scher Orkan  nach  seiner  Umbiegung  den  ganzen  nördlichen  Atlantischen  Ozean  durchkreuzt  und 
noch  als  Sturm  an  den  nördlichen  europäischen  Küsten  auftritt. 

Den  furchtbaren  Orkan  vom  August  1873  (der  im  Nordatlantischen  Ozean  grosse  Ver- 
heerungen anrichtete,  nahe  500  Personen  tötete,  mehr  als  1000  Schiffe  beschädigte,  strandete  oder 
SU  Wracks  machte,  über  1000  Gebäude  an  der  nördlichen  atlantischen  Küste  Amerikas  beschädigte 
und  zerstörte)  hat  Toynbee  zum  Gegenstand  einer  sehr  wertvollen  grossen  Untersuchung  gemacht.') 
Der  Orkan  entstand  wesUich  von  den  Kap  Verden  unter  15<^N  37  ^W  und  Hess  sich  bU  an  die 
norwegische  Küste  unter  60  <>  Breite  verfolgen.  Auf  unbcrem  Kärtchen  ist  diese  Bahn  gestrichelt 
eingetragen  und  mit  I  bezeichnet. 

Den  Sturm  vom  24.  August  bis  4.  September  1883  hat  Harding  untersucht.^)  Die  Bahn 
ist  nahe  dieselbe  wie  die  des  Orkans  vom  August  1873.  Am  29.  August  vereinigt  sich  mit  ihm 
ein  anderer  Sturmwirbel,  der  von  NW  her  über  die  Vereinigten  Staaten  herabkommt,  auf  einer 
dort  nicht  seltenen  Zugstrasse. 

Das  langsame  Fortschreiten  des  Orkanzentrums  in  den  Tropen  und  das  rasche  in  den 
höheren  Breiten  Über  dem  Atlantischen  Ozean  kommt  in  diesen  beiden  Sturmbahnen  sehr  deutlich 
zur  Darstellung.  Sie  sind  Typen  für  eine  nicht  so  seltene  Klasse  langlebiger  Wirbel,  wie  sie  auch 
an  der  Ostküste  Asiens  und  im  nördlichen  Stillen  Ozean  zuweilen  vorkommen. 

Diese  furchtbaren  Sturmwirbel  der  tropischen  Westseite  des  Nordatlantischen  Ozeans,  die 
zuweilen  bis  gegen  den  Polarkreis  vordringen  und  fast  den  ganzen  Ozean  zweimal  durchkreuzen, 
gehören  zu  den  grossartigsten  meteorologischen  Erscheinungen.^) 


1)  Eine  ähnliche  Beobachtung  wird  von  einer  Cyklone  im  Golf  von  Mexico  vom  14./15.  August 
1903  berichtet.  Während  des  «Hurrican*  war  die  Temperatur  drückend  und  stieg  auf  3i^, 
während  vorher  und  nachher  nur  27 — 29®  beobachtet  worden  sein  sollen.  Monthly  Weather  Review 
Sept.  1903,  S.  415.  Bigelow  meint,  dass  diese  Temperatur-Zunahme  im  Sturmzentrum  mit  der 
daselbst  eintretenden  Aufheiterung  zusammenhängt. 

2)  Toynbee,  The  Meteorology  of  the  North  Atlantic  during  August  1873.  Met.  Council. 
London  1878.    Buch  und  Atlas. 

3)  Ch.  Harding,  On  the  Storm  wich  crossed  the  British  Islands  between  Sept.  1  and 
Sept.  3  1883.     Quart.  Joum.  R.  Met.  Soc.  X.    Met.  Z.    1887.   S.  20  mit  Karte. 

4)  Die  Geschwindigkeit,  mit  welcher  der  Sturmwirbel  vom  Aug./Sept.  1883  den  Atlantischen 
Ozean  durchquerte,  war  eine  ganz  ungewöhnliche.  Durchschnittlich  beträgt  die  Dauer  der 
Wanderung  der  Wirbel  von  60®  bis  10*  westl.  L.  über  dem  Nordatlantischen  Ozean  nach 
Hoffmeyer  4.9  Tage,  während  dieser  Sturm  dazu  bloss  2.44  Tage  brauchte. 

Der  Durohmesser  des  Sturmfeldes  am  2.  September  von  N  nach  S  war  1200  Seemeilen 
(2200  km),  das  Minimum  am  1.  September  südöstlich  von  Irland  betrug  710  nun. 

Auch  der  Wirbelsturm  vom  3.  bis  25.  August  1899,  dessen  Bahn  die  dem  Buche  beige- 
gebene Karte  der  Cyklonenbahnen  1890 — 1899  unter  Nr.  23  zum  Teil  enthält,  kreuzte  zweimal 
den  Atlantischen  Oaean.  Sein  Beginn  lässt  sich  ebenfalls  bis  in  die  Gegend  der  Kap  Verden  ver- 
folgen (3.  August).  Derselbe  erreichte  am  7.  September  die  Küste  von  Frankreioh.  8.  Monthly 
Weather  Review.    Oot.  1900,  und  Sy  mons '  Monthly  Met.  Mag.  Maroh  1901.    S.  22.    Mit  Bahnkurve. 
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C.  Jährliche  Periode  der  Häufigkeit  der  tropischen  Cyklonen. 
In  beiden  Hemisphären  sind  die  tropischen  Orkane  im  Sommer  oder  Spätsommer  der 
betreffenden  Hemisphäre  am  häufigsten^  bei  niedrigstem  Sonnenstande  am  seltensten. 


Man  hat  Listen  der  Cyklonen  angelegt:  Poey  über  die  westindischen  Cyklonen 
(1493 — 1855),  Blanford  und  Dallas  über  jene  der  Bai  von  Bengalen  und  des  Ara- 
bischen Meeres,  Piddington  und  Meldrum  der  Mauritiusorkane  und  der  Cyklo- 
nen des  Südindischen  Ozeans,  P.  Algue  der  „Baguios"  der  Philippinen,  Doberck 
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der  Teifone  der  Ohinasee  and  Japans ,  Knipping  des  westlichen  Südpacific.  Die 
absoluten  Zahlen  sind  nicht  vergleichbar,  ans  nahe  liegenden  Gründen.  In  der 
folgenden  Tabelle  ist  deshalb  die  Monatsfreqnenz  in  Prozenten  der  Gesamtzahl  aus- 
gedrückt)  letztere  ist  ebenfalls  angegeben,  bezieht  sich  aber  auf  eine  verschiedene  An- 
zahl von  Jahrgängen. 

Jährliche  Periode  der  Frequenz  der  Cyklonen  (Prozent). 

Jan.  Febr.  März  April  Mai  Juni  Juli  Aug.  Sept.  Okt.  Nov.  Dez.  Summe 
Westindische  Cykl.  (Poey)  1         2         3        2       1        3    12     27       22      20      5       2        3bl>]  ^ 


Ebenso  1878—1900 

0 

0 

0 

0 

1 

3 

3 

26 

26 

34 

4 

3 

95 

Teifune 

0 

0 

0 

2 

4 

10 

19 

18 

28 

13 

9 

2 

244 

Philippinen 

2 

0 

1 

2 

5 

9 

16 

17 

1» 

14 

11 

5 

468«) 

Bai  von  Bengalen 

2 

0 

2 

8 

18 

9 

3 

3 

5 

27 

16 

8 

139 

Arabisches  Meer 

6 

0 

4 

13 

19 

21 

1 

0 

2 

11 

21 

2 

53 

Südindischer  Ozean 

22 

19 

18 

15 

6 

1 

0 

0 

0 

1 

8 

10 

328 

Westlicher  Süd-Pacific 

ao 

18 

28 

6 

1 

0 

0 

0 

1 

1 

3 

12 

125 

Die  mittlere  jährliche  Hänfigkeit  der  westindischen  Cyklonen  ist  etwa  2  (die 
10  Jahre  1890 — 1899  lieferten  25).  Nach  Blanford  kommen  in  der  Bai  von 
Bengalen  jährlich  2  grosse  Cyklonen  vorj^)  die  Stürme  der  Periode  des  SW-Monsuns 
nicht  eingerechnet,  im  Südindischen  Ozean  zählt  Meldrnm  durchschnittlich  9  Stürme 
(1851-  1885),  im  südlichen  Grossen  Ozean  (Salomoninseln,  Hebriden,  Fidschiinseln, 
Tonga,  Samoainseln  etc.  etc.)  kommen  nach  Enippings  Tabellen  etwa  4  auf  das 
Jahr.  Wenn  P.  Algu6  jährlich  21  (für  den  ganzen  Archipel  der  Philippinen)  und 
Doberck  jährlich  19  Teifune  aufzählt,  so  ist  teils  die  Basis  der  Bechnung  eine 
andere,  dann  aber  auch  die  geographische  Breite,  für  welche  die  Zahl  gilt,  eine  höhere 

D.  Die  Bildungsstätten  der  tropischen  Wirbelstürme.  Es  kann 
jetzt  als  festgestellt  angesehen  werden,  dass  die  grossen  tropischen  Cyklonen  in  dem 
Gebiete  niedrigen  Luftdruckes  zwischen  den  beiden  Passaten  (oder  den  Monsunen) 
entstehen,  welches  sich  im  Laufe  des  Jahres  mit  der  Sonne  vom  Äquator  etwas 
nach  Norden  und  Süden  verschiebt.  Alle  Cyklonenbahnen,  die  bis  nahe  zu  ihrem 
Ursprünge  hin  verfolgt  werden  konnten,  münden  in  diese  Zone  ein,  wo  veränder- 
liche Winde  und  Regenböen  heimisch  sind.  Bei  den  Cyklonen  der  Philippinen,  der 
Bai  von  Bengalen  und  des  Arabischen  Meeres  lässt  sich  die  Verschiebung  der 
Bildungsstätte  derselben  mit  der  Nordwärtswanderung  des  Ealmengürtels  deutlich 
verfolgen. 

Im  weBtliohen  tropisohen  Pacific  liegt  die  Bildungsstätte  der  Cyklonen  im  April  und  Mai, 
dann  wieder  im  Oktober  und  Noyember  zwischen  6 — 17®  nördl.  Br.  und  142 — 127*  östl.  L.,  vom 
Juni  bis  September  zwischen  8  und  20°  nördl.  Br.  und  139—126®  5stl.  L. 

Es  scheint,  dass  die  Teifune  der  Chinasee  in  einer  geringen,  länglich  gestalteten  Depression 
entstehen,  welche  zuweilen  quer  über  den  Philippinen  liegt,  gewöhnlich  aber  bloss  über  der  See 
existiert  und  sich  zuweilen  weit  in  den  Pacific  hinaus  erstreckt.  Im  Norden  derselben  wehen 
massige  N£-Brisen,  im  Süden  davon  schwächere  SW- Winde.  Die  Längsachse  der  Depression  Hegt 
£— W  oder  ENE  und  WSW,  ihre  mittlere  Breite  ist  Juni  bis  September  17®  nördl.  Br.,  später 
südlicher,  im  November  10®  nördl.  Br.  Der  Luftdruck  ist  daselbst  kaum  um  mehr  als  2*/!  mm 
niedriger  als  an  den  Küsten,  längs  welcher  leichte  Winde  gegen  den  Zeiger  einer  Uhr  zirkulieren. 
In  den  Depressionen  selbst  ist  das  Wetter  böig  und  nass,  der  Wind  variabel  mit  häufigen  starken 
Böen  und  Regengüssen,  Donner  selten.    An   dem   Ost-  oder  Westende  dieser  Depression  entsteht 


1)  1880/1901,  also  21  pro  Jahr.     P.  Algu^. 

2)  40  Jahre,  die  (13)  Jahre  1864—1876  geben  2.5  oder  je  5  in  2  Jahren. 
Bann,  Msteorologie. 
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zuweilen  ein  Sturmwirbel,  der  zu  einem  Teifun  sich  entwickeln  kann  (Doberck,  Law  of  Stonus 
of  the  Eastem  Seas.    S.  2—3). 

Ebenso  scheint  es  sich  in  der  Bai  von  Bengalen  zu  verhalten,  deren  grosse  Wirb«l- 
stürme  in  Bezug  auf  ihren  Ursprung  von  Blanford,  Willson,  Eliot  am  gründlichsten  unter- 
sucht worden  sind.  Die  mittlere  Breite,  in  welcher  diese  Cyklone  entstehen,  ist  im  April  und 
Mai  13.6»  N.,  im  September  19.0«.  Oktober  14.5^  November  10.7«  N.,  von  Juli  bis  Augost,  wo 
das  Barometerminimum  über  dem  Lande  liegt,  entstehen  keine  grossen  Wirbelstttrme  mehr,  sondern 
nur  kleinere  Sturmwirbel  über  dem  Norden  der  Bai  in  ca.  20 Vi«  nördl.  Br.,  die  dann  nach  W  über 
das  Land  hinziehen.  Alle  grossen  Cyklone  entstehen  zumeist  westlich  von  den  Andamanen  oder 
NW  von  den  Nikobaren,  an  der  Nordgrenze  des  sich  zurückziehenden  oder  (im  April,  Mai)  vor- 
rückenden SW-Monsuns,  in  einem  Gebiet  variabler  böiger  Winde,  mit  gelegentlichen  Regengüssen. 
Im  Norden  davon  ist  das  Wetter  heiter,  ruhig,  die  Luftdmckverteilung  ausserordentlich  gleich- 
massig;  zuweilen  wird  erwähnt,  dass  die  Winde  um  die  Bai  eine  leichte  cyklonische  Bewegung 
haben.  Es  dauert  meist  einige  Tage,  bis  sich  ein  geschlossener  Wirbelkörper*)  gebildet  hat»  von 
anfänglich  geringem  Durchmesser  und  langsamem  Fortschreiten.  Dann  erst  zieht  er  immer  aus- 
gedehntere Luftmassen  in  seinen  Bereich  hinein  und  rückt  schneller  fort. 

Die  Cyklonen  des  Arabischen  Meeres  entstehen  auf  der  Westseite  von  Vorder- 
indien zumeist  in  der  Gegend  der  Lakkadiven  und  Malediven,  gleichfalls  in  einer  Mulde  niedrigeren 
Luftdruckes.  Die  mittlere  Breite  ihres  Ursprunges  ist  nach  Dallas:  April  7'/« — 8«  nördL  Br., 
Mai  12 Vi^  Juni  13—18«,  Oktober  15—10«,  November  und  Dezember  127«— 7*/»«,  rückt  also  mit 
der  Sonne  nach  Norden  vor.  Die  meisten  Cyklonen  treten  im  Mai  und  Juni  ein,  dann  wieder 
im  Oktober  und  Novembe>,  Juli  bis  September  fehlen  sie  fast  ganz,  ebenso  im  Winter.^) 

Ein  Unterschied  gegenüber  der  Bai  von  Bengalen  besteht  darin,  dass  im  Arabischen  Meer 
die  Cyklonen  rascher  entstehen,  ohne  mehrtägigen  Bildungsprozess  (nach  Dallas).  Abnorme 
starke  nördliche  Winde  im  Zentrum  und  Süden  des  Meeres  sind  Anzeichen  der  Bil(^ung  in  der 
Periode  vor  dem  SW-Monsun,  starke  südliche  und  südwestliche  Winde  nachher.  Sie  entstehen 
an  der  Nordgrenze  des  SW-Monsuns,  hören  auf,  wenn  der  SW-Monsun  das  Land  erreicht  hat, 
sowie  wenn  der  NE-Monsun  ununterbrochen  bis  über  den  Äquator  hinab  weht.  Ihre  grösste 
Frequenz  erreichen  sie  anfangs  Juni  und  anfangs  November. 

Die  Cyklonen  des  Südindischen  Ozeans  entstehen  gleichfalls  in  der  Kalmenzone, 
wenn  dieselbe  südlich  vom  Äquator  liegt,  wie  Meldrum  schon  1861  nachgewiesen  hat,  also  in 
dem  Zwischengebiete  zwischen  dem  NW -Monsun  und  SE-Passat  und  ihre  Bildungsstätte  verschiebt 
Bkh  mit  dem  Ealmengürtel  nach  Süden.  Die  Mauritiusorkane  hören  auf,  wenn  letzterer  nach 
jl^l^f]!^  über  den  Äquator  sich  zurückgezogen  hat. 

-isbfliiiäie  mit  den  Jahreszeiten  wandernden  Ursprnngsstätten  der  Cyklonen  and  die 
Tiirsc^hifidepp  jährliche  Periode  der  Wirbelstürme  im  Norden  nnd  Süden  des  Indischen 
OißAigaaMdstöhr  lehrreich  in  Bezug  auf  die  auf  ihre  Bildung  Einfluss  nehmenden 
ffsftAmrbn^IfiWJtiga  die  Ealmenzone  am  meisten  südlich  vom  Äquator  sich  befindet,  sind 
die  Cyklonen  im  Südindischen  Ozean  am  häufigsten,  wo  sie  im  Februar  und  März  ihr 
]^iikJ^ffi(nli^€D^eMie»^^>während  sie  dann  im  Norden  ganz  fehlen  (siehe  Frequenztahelle 
Sf/^''444):^^**'Üa'^15s?^^eteichen  sie  ihr  Maximum  im  Mai  (Bengalischer  Busen)  und 
Juni  (Arabisches  Meerj.'^Venn  sie  im  Süden  ganz  aufhören.  Sobald  aber  im  Juli 
§^  ^i^W^^ri^M^^ifSII^i^^  mit  dem  Landminimum  im  Norden  verschmolzen 
i^s'^^Cßm^^ÜB  gMöflflennßykloBön  auf  und  beginnen  erst  wieder  im  Oktober  und 
Noiteiiifeenq^Bii)  dn#>^m^iillmiiii)  zu  existieren  aufgehört  hat  Sie  erreichen  ein 
i:imtes''ktikfmm'\iA'''lj^im  äquatoriale  Minimum   sich  südUch  von  16  o 

norÄ  "Ön    etwa  "Wetfnäel  ^^Tm "  VrabWchen  Meer    und    noch    mehr   in  Ostasien,    wo 

. 1141911  rj  in  IS  inj  nenn  t^uoS  neb  hs^m^  ehnr//   9  ' 

iv.iÄiBT'i  n^^tiuiiI^  Um  [Minnftv  biwff  lel»   ,<.'>.ni\  briii  ^ 

uhUJa^)  iWaainqfeii  ktBvrldaal^Syli^lH  karbiseodSr  i\Klhde  einen  Wirbelkörper  nennen,  so  wollen  wir 
damit  durchaus  nicht  die  Vorstellung  begünstigen,  als  würde  es  dieselbe  Luftmasse,  der 
gleiche  Wirbel  sein,  der  nur  seinen  Weg  weitüÄ  iort^tzU 

2)  Die  Wiiik6idyan]&ini^'f^d«bercNatiuij«:>  OT-'r— ^<- 
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nördlich  vom  Wendekreis  noch  offenes  Meer  sich  ausdehnt,  dauert  die  Cyklonensaison 
auch  noch  in  den  Sommer  hinein  fort.  Dasselbe  ist  auch  der  Fall  auf  der  tropischen 
Westseite  des  Nordatlantischen  Ozeans,  wo  das  Maximum  der  Cyklonen  auf  den 
Spätsommer  fällt.  Auch  hier  entstehen  die  Cyklonen  im  Randgebiete  der  äquatorialen 
Kalmen,  westlich  und  südwestlich  von  den  Kap  Verdischen  Inseln,  und  wandern  von 
da  nach  W  und  NW,  indem  sie  das  beständige  Barometermaximum  in  der  Gegend 
der  Kanaren  und  Azoren  zur  Rechten  lassen.  ^)  Die  westindischen  Cyklonen  scheinen 
sich  hier  bei  der  nördlichsten  Lage  des  Kalmengürtels  auszubilden. 

Die  günstigste  Zeit  für  die  Bildung  grosser  Cyklonen  in  beiden  Hemisphären 
ist  jene,  wo  der  Kalmengürtel  in  denselben  seine  höchste  Breite  erreicht  hat,  denn 
dann  ist  die  ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  am  wirksamsten  in  demselben,  und 
dadurch  wird  die  Bildung  kräftiger,  ausgedehnterer  Wirbel  am  meisten  gefördert. 
Dagegen  kommen  die  Cyklonen  höchst  selten  in  kleinerem  Abstände  als  6 — 8^  zu 
beiden  Seiten  des  Äquators  zur  Beobachtung,  weil  in  der  Nähe  des  Äquators  die 
ablenkende  wirbelerzeugende  Kraft  am  kleinsten  ist. 

Der  normale  Höhepunkt  der  Cyklonenbildung  und  Cyklonentätigkeit  muss 
deshalb  um  und  noch  etwas  nach  der  Sommermitte  der  betreffenden  Hemisphäre 
erreicht  werden,  und  dies  beobachten  wir  auch  überall  dort,  wo  nicht,  wie  im  Busen 
von  Bengalen,  die  See  in  niedrigen  Breiten  schon  ihr  Ende  findet,  und  die  ent- 
stehenden Cyklonen  keinen  genügenden  Seeraum  mehr  für  ihre  Entwickelung  vor- 
finden. Denn  das  ist  offenbar,  dass  eine  entstandene  Cyklone  einen  grösseren  See- 
raum vor  sich  (also  in  W  und  NW)  haben  muss,  um  zu  einem  grossen  Wirbel- 
sturm  sich  auswachsen  zu  können.  In  der  Bai  von  Bengalen  ist  dies  nur  im  Mai 
und  dann  wieder  im  Oktober  und  November  der  Fall;  im  Arabischen  Meere  ist  die 
Situation  schon  günstiger;  in  beiden  Meeresgegenden  beobachten  wir  deshalb  ein 
doppeltes  Maximum  der  Frequenz  grosser  Cyklonen,  in  anderen  nur  eins  im  Spät- 
sommer. *^) 

Für  die  Entstehung  der  Cyklonen  in  einer  äquatorialen  Mulde  niedrigen  Luft- 
druckes mit  Winden  entgegengesetzter  Richtung  zu  beiden  Seiten  derselben  spricht 
auch  in  hohem  Grade  der  Umstand,  dass  im  südlichen  Atlantischen  Ozean  die 
tropischen  Cyklonen  fehlen,  denn  hier  fehlen  auch  das  ganze  Jahr  hindurch  westliche 
Winde  in  der  Nähe  des  Äquators. 

Eine  sehr  beachtenswerte  Erfahrung  ist  es  auch,  dass  Cyklonen  sich  gerne  auf  gleicher 
oder  ähnlicher  Bahn  folgen  und  dass  sie  gerne  gruppenweise  auftreten,  was  auf  eine  BcRünstigung 
ihrer  Entstehung  durch  die  voraus  bestehende  allgemeine  Luftdrackverteilung  hinweist  (und 
gegen  die  Annahme  ihrer  Entstehung  und  Erhaltung  durch  vertikale  Temperaturverteilung  oder 
labiles  vertikales  Gleichgewicht  spricht).  Es  ist  eine  wohlbekannte  Tatsache,  sagt  Doberck, 
dass  die  Luftdruckdepressionen  von  solchen  Gegenden  angezogen  werden,  über  welche  soeben  eine 
Depression  hingezogen  ist.  Teifune  tolgen  sich  gerne.  Koppen  hat  dasselbe  für  die  Stürme  der 
gemässigten  Zone  gezeigt. 

Die  Ansicht,  dass  die  Cvklonen  in  einem  Zwischenraum  entgegengerichteter  Windgebiete 
entstehen,  ist  schon  alt,  und  lag  nahe  für  die  asiatischen  Gewässer,  wo  die  Übergangsperiode  von 
einem  Monsun  zum  andern  häufig  durch  Orkane  bezeichnet  wird. 


1)  Toynbee  hat  den  Orkan  vom  August  1873  auf  seinen  Ursprung  in  der  Gegend  der 
Kap  Verdischen  Inseln  zurückverfolgt  in  die  Gegend,  wo  der  NE-Passat  und  der  zum  SW-Monsun 
abgelenkte  SE-Passat  sich  begegnen. 

2)  Damit  soll  nicht  abgesprochen  werden,  dass  auch  noch  andere  Ursachen  ein  doppeltes 
Maximum  in  der  Bai  von  Bengalen  begünstigen  können. 

29» 
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A.  Thom  war  der  erste,  der  die  Anfmerksamkeit  darauf  lenkte,  dass  zwischen  dem  NW- 
Monsun  und  dem  S£-Passat  in  einer  Gegend  veranderlicher  Winde  und  Stillen  in  10 — 12^  sfidl.  Br. 
die  Wirbelstürme  des  Indischen  Ozeane  zuerst  entstehen.  Besser  begründet  hat  diese  Ansicht  erst 
Meldrum  1861.  «Je  mehr  die  Orkane  des  südlichen  Indischen  Ozeans  studiert  werden,  um  so 
offenbarer  wird  es,  dass  sie  ihren  Ursprung  und  ihr  mehrtägiges  Bestehen  dem  hin  und  her- 
wogenden Kampfe  des  äquatorialen  westlichen  Monsuns  und  des  SE-Passates  bei  südlicher 
Deklination  der  Sonne  verdanken. **  Natürlich  darf  man  diesen  Gedanken  nicht  zu  mechanisch 
auffassen,  es  handelt  sich  nur  darum,  dass  in  solchen  Gebieten  in  grösserer  Ausdehnung  Ge- 
legenheit zur  Ausbildung  einer  drehenden,  cyklonalen  Luftbewegung  geboten  ist,  die,  einmal  ent- 
standen, in  sich  die  Fähigkeit  hat,  fortschreitend  sich  zu  erhalten,  ja  noch  zu  verstärken  und  an 
Umfang  zu  wachsen.  In  einem  einheitlichen  Windgebiete,  mit  gleichmässigem  Druckgefälle,  wie 
in  den  Passaten,  können  sich  grosse  Wirbel  nicht  bilden. 

Jede  Cyklone  hat  bekanntlich  westliche  Winde  auf  ihrer  äquatorialen  und  Östliche  auf 
ihrer  polaren  Seite  Tom  Ursprünge  an.  Gegenden  und  Jahreszeiten,  in  welchen  diese  Verteilung 
der  Winde  ohnedies  Regel  ist,  bieten  dadurch  günstige  Vorbedingungen  für  die  Entstehung  von 
Cyklonen  dar. 

Unter  der  Herrschaft  gewisser  theoretischer  Anschauungen  über  den  Einfluss  des  Regens 
auf  die  Entstehung  barometrischer  Minima  ist  diese  allen  Thatsachen  am  meisten  entsprechende 
Ansicht  eine  längere  Zeit  hindurch  bei  Seite  geschoben  und  verworfen  worden.  Die  bedeutenden 
indischen  Meteorologen,  welche  den  Ursprung  der  Cyklonen  der  Bai  von  Bengalen  so  gründlich 
untersuchten,  haben,  obgleich  die  Tatsachen  auch  hier  nicht  anders  lagen,  ja  gerade  durch  dies« 
Untersuchungen  besonders  klar  zu  Tage  traten,  einer  vorgefassten  bestechenden  Theorie  einen 
grösseren  Einfluss  auf  ihre  Schlüsse  nehmen  lassen,  als  dies  mit  den  wirklich  beobachteten  Er- 
scheinungen verträglich  ist. 

III.  Die  Entstehung  der  atmosphärischen  Wirbel  (der  tropischen  Wirbelsturme, 
sowie  der  Barometerminima  und  Maxima  der  höheren  Breiten). 

Unter  dem  Einflüsse  der  ablenkenden  Kraft  der  Erdrotation  müssen  alle  atmo- 
sphärischen Bewegungen  in  etwas  grösserer  Entfernung  vom  Äquator  die  Wirbelform 
annehmen.  Die  Ausgleichung  aller  atmosphärischer  Störungen  vollzieht  sich  daselbst 
in  Form  von  Luftwirbeln,  kleineren  oder  grösseren  IJmfanges.  Nur  auf  kurze 
Strecken  kann  die  bewegte  Luft  sich  geradlinig  fortbewegen  (in  Böen  etc.  s.  später) 
oder  scheinbar,  wie  in  den  Zwischengebieten,  zwischen  ausgedehnten  Depressionen  und 
Hochdruckgebieten,  wo  auf  grössere  Strecken  hin  die  Isobaren  scheinbar  geradlinig 
verlaufen,  der  Krümmungshalbmesser  derselben  also  sehr  gross  ist 

Da  die  Veranlassungen  zu  Störungen  des  atmosphärischen  Gleichgewichtes 
mannigfaltige  sein  können,  so  ist  auch  die  Entstehung  von  Wirbeln  in  der  Atmosphäre 
eine  mannigfaltige,  und  es  wäre  verfehlt,  alle  atmosphärischen  Wirbel  auf  die  gleiche 
Ursache  zurückführen  zu  wollen. 

Im  Nachstehenden  soll  deshalb  nur  versucht  werden,  die  wichtigsten  Ent- 
stehungsarten der  grösseren  atmosphärischen  Wirbel  darzulegen. 

I.  Wirbel  lokalen  Ursprunges,  auf  deren  Entstehung  die  grossen  allgemeinen  atmo- 
sphärischen Bewegungen  keinen  oder  nur  einen  untergeordneten  Einfluss  nehmen. 

Es  sind  dies  jene  Wirbel,  welche  durch  eine  örtliche  Temperatur- Anomalie, 
zumeist  durch  eine  zu  hohe  Temperatur  und  zu  grossem  Wasserdampfgehalt  der 
Luft  entstehen  können,  wie  wir  auf  S.  305/6  gezeigt  haben,  wo  auch  die  Form,  in 
welcher  sich  das  Gleichgewicht  in  der  Atmosphäre  wieder  herzustellen  strebt,  kurz 
erörtert  worden  ist.  Zu  dieser  Klasse  gehören  z.  B.  die  Störungen,  denen  viele 
unserer  Sommergewitter  (s.  später)   ihren  Ursprung  verdanken.    Auch  die  Wirbel- 
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Stürme  der  Tropen  haben  manches  gemein  mit  dieser  Art  von  Störungen  des  ver- 
tikalen Temperatargleichgewichtes  der  Atmosphäre,  doch  spielen  bei  den  meisten 
derselben  auch  die  allgemeinen  Bewegungen  der  Atmosphäre  eine  grosse  Bolle, 
namentlich  bei  deren  Fortbewegung.  In  der  zweiten  Hälfte  des  vorigen  Jahrhunderts 
aber  haben  die  angesehensten  Meteorologen  alle  Cyklonen  und  Barometerdepressionen 
auf  diese  einzige  Ursache  zurückführen  wollen.  Die  Theorie  solcher  Wirbel  ist  von 
Ferrel,  Guldberg  und  Mohn,  Oberbeck  u.  a.  sorgfältig  mathematisch  entwickelt 
worden,  hat  dadurch  ein  grosses  Ansehen  gewonnen  und  konnte  scheinbar  als  fest- 
begründet hingestellt  werden.  Es  ist  dies  die  sog.  „Eonvektionstheorie^  (und 
„Kondensationstheorie")  der  Cyklonen. 

Wir  werden  im  Anhang  die  wichtigsten  Sätze  der  Theorie  der  atmosphärischen  Wirhel  kurz 
entwickeln,  denn  dieselben  sind  von  grundlegender  Bedeutung  für  die  Theorie  der  atmosphärischen 
Bewegungen  überhaupt,  und  es  bleibt  ein  unsterbliches  Verdienst  des  amerikanischen  Meteorologen 
Ferrel,  dieselben  zuerst  aufgestellt  zu  haben. 

Die  mathematischen  Theorien  von  Ferrel  und  von  Guldherg  und  Mohn  über  die  Be- 
ziehungen zwischen  Windstärke  und  -Richtung  und  Gradient  nehmen  aber  die  Kräfte,  die  in  den 
Sturmfeldern  thätig  sind,  als  gegeben  an,  sie  beschäftigen  sich  nur  mit  der  Form  der  Be- 
wegungen, ohne  die  Frage,  woher  die  Bewegungsenergie  stammt,  zu  berühren.  Diese  Theorien 
werden  aber  deshalb  auch  von  einer  Änderung  in  den  Ansichten  über  die  Quelle  der  Bewegungs- 
energie in  den  Stürmen  wenig  berührt.  Die  „ ablenkende  Kraft  der  Erdrotation*  und  die  ge- 
wöhnliche Fliehkraft  sind  ja  keine  Kräfte  im  eigentlichen  Sinne,  sie  können  keine  Arbeit  leisten, 
was  schon  früher  betont  worden  ist,  sie  vermehren  auch  nicht  die  Energie  der  Bewegungen,  bei 
denen  sie  auftreten,  sondern  ändern  nur  die  Form  der  letzteren,  sowie  die  örtliche  Verteilung 
der  Energie.  Die  Gradienten  können  lokal  verstärkt,  also  potentielle  Energie  örtlich  aufgehäuft 
werden,  ohne  dass  deshalb  die  Summe  der  lebendigen  Kräfte  im  Sturmfelde  als  Ganzes  einen 
Zuwachs  erfährt. 

Die  „Konvektionstheorie"  der  Cyklonen  hat  die  Ursache  der  längeren 
Fortexistenz  derselben  theils  in  einem  schon  vorher  existierenden  labilen  Gleichgewichts- 
zustande der  Atmosphäre  längs  ihrer  Bahn  gesucht,  theils  in  der  Kondensation  des 
atmosphärischen  Wasserdampfes,  dessen  frei  werdende  „latente"  Wärme  die  erforder- 
liche Kraftzufuhr  liefern  soll. 

II.  Wirbel,  die  mit  den  grösseren  atmosphärischen  Zirkulationen  in  engerer 
Beziehung  stehen,  also  mit  den  Temperatur-Unterschieden  zwischen  Pol  und  Äquator 
(oder  besser  zwischen  höheren  und  niedrigen  Breiten)  oder  jenen  zwischen  Ozean  und 
Festland  im  Winter  der  höheren  Breiten.  Während  bei  dem  Ursprung  der  vorigen  Wirbel 
eine  lokale  Anhäufung  von  Wärme  thätig  war,  ist  die  erste  Entstehung  der  Wirbel 
dieser  zweiten  Klasse  zumeist  auf  die  Anhäufung  aufgespeicherter  Sonnenwärme  in 
den  niedrigen  Breiten  zurückzuführen.  Aus  den  grossen  allgemeinen  Bewegungen 
der  Atmosphäre,  die  von  diesen  ihren  Ursprung  nehmen,  schöpfen  die  grossen  atmos- 
phärischen Wirbel  wenigstens  indirekt  ihre  Bewegungsenergie,  die  also  mehr  dynamischen 
Ursprungs  ist. 

Während  die  „Konvektionstheorie'*  und  „Kondensationstheorie"  der  Cyklonen 
für  die  tropischen  Wirbelstürme  immerhin  noch  plausibel  gemacht  werden  konnte, 
und  einiges  für  sich  hatte,  ist  sie  völlig  ungeeignet,  die  grossen  Wirbel  der  ausser- 
tropischen  Breiten  zu  erklären,  alle  Beobachtungen  sprechen  entschieden  gegen  dieselbe. 

Einige  Erörterungen  über  die  ^Konvektionstheorie**  der  Cyklonen.  Denken 
wir  uns  das  auf  S.  306  geschilderte  System  der  Konyektionsströmungen  sehr  kräftig  entwickelt 
und  auf  einen  kleinen  Theil  der  Erdoberfläche  beschränkt,  so  werden  die  Fliehkräfte  den  Luftdruck 
im   Zentrum    der   höher  erwärmten  Luftmasse   so   stark  erniedrigen,     dass  ein  wirklicher  Luft- 
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^virbel  entsteht,  eine  Cyklone  (mit  warmen  Zentrum).  Ist  die  aufsteigende  Luft  trocken,  so  kühlt 
sie  sich  beim  Aufsteigen  im  inneren  Theile  des  Wirbels  so  rasch  ab,  dass,  wenn  nicht  eine  leb- 
hafte Erwärmung  Ton  unten  her  fortdauert,  der  Wirbel  bald  erlöschen  muss,  da  der  Abfluss  der 
dem  Wirbel  zuströmenden  Luft  gehemmt  und  deshalb  das  Luftdruckminimum  bald  ausgefüllt 
sein  würde.  Ist  aber  die  zuströmende  Luft  wasserdampf  reich ,  so  wird  das  Aufsteigen  und  der 
Abfluss  der  Luft  in  der  Höhe  durch  die  Xondensationswärme  des  Wasserdampfes  derart  begünstigt, 
dass  die  Wirbelbewegung  fortdauern  kann.  Es  geschieht  dies  dadurch,  dass  die  Niederschlag 
in  der  aufsteigenden  Luftmasse  die  Wärmeabnahme  in  derselben  (s.  S.  181)  wesentlich  Termlndern 
und  derselben  dadurch  einen  grösseren  Auftrieb  gegen  die  Luft  in  der  Umgebung  yerleihen. 
Auch  kann  diese  Kondensationswärme  genügen,  die  ständigen  Verluste  an  lebendiger  Kraft  zu 
ersetzen,  die  der  Wirbel  durch  die  Bewegungshindemlsse  auf  seiner  Bahn  fortwährend  erfahren 
muss.  Da  nun  die  meisten  Cyklone,  yornämlich  aber  die  tropischen  Wirbelstürme,  Ton  starken 
Niederschlägen  begleitet  sind,  so  hat  man  in  denselben  geradezu  die  Ursache  ihrer  Entstehung, 
ihrer  Kraftleistungen,  ihres  Fortschreitens,  ja  selbst  die  Ursache  des  niedrigen  Luftdruckes  im 
Innern  des  Sturmfeldes  gesucht.  In  letzterer  Beziehung  sei  sogleich  bemerkt,  dass  die  Annahme, 
die  Niederschläge  allein  seien  im  Stande,  erhebliche  Barometerdepressionen  zu  erzeugen,  weder 
von  Seiten  der  Theorie  noch  in  den  Beobachtungen  eine  Stütze  findet. ') 

Die  heftigen  Niederschläge,  yon  diBnen  namentlich  die  tropischen  Cyklonen  begleitet  sind, 
die  von  einer  warmen,  sehr  dampf  reichen  Luft  gespeist  werden,  sind  blos  eine  Begleit- 
erscheinung derselben  und  zwar  eine  Folge  der  im  Innern  derselben  aufsteigenden  Luftmaasen. 
Dass  an  den  Orten  starker  Niederschläge  dieserwegen  allein  keine  Cyklonen  sich  bilden,  ist  durch 
zahlreiche  Thatsachen  festgestellt.  Die  sog.  Kondensationstheorie  der  Cyklonen  entbehrt  völlig 
einer  zureichenden  Begründung.  Sie  beruht  auf  einer  Verwechselung  von  Wirkung  und  Ursache 
und  ihre  Aufstellung  lässt  sich  nur  erklären  durch  die  unzutreffende  Annahme,  dass  auf  keine 
andere  Weise  die  dem  Wirbel  innewohnende  Bewegungsenergie  zu  erklären  sei. 

Man  hat  auch  die  Bichtung  des  Fortschreitens  der  Cyklonen  auf  die  Niederschläge  in  den- 
selben zurückführen  wollen.  Die  Cyklone  schreitet  nach  dieser  Annahme  nach  der  Seite  hin  fort^ 
in  welcher  die  stärksten  Niederschläge  stattfinden,  weil  nach  dieser  auch  das  Barometerminimum 
und  das  Wirbelzentrum  verlegt  werden. 

Die  Annahme  der  Anhänger  der  Konvektionstheorie,  dass  der  Wirbel  auf  seiner  Bahn 
überall  einen  labilen  thermischen  Gleichgewichtszustand  antrifft,  oder  denselben  aufsucht,  ist  au 
sich  sehr  unwahrscheinlich  und  wird  zudem  durch  die  Thatsache  widerlegt,  dass  die  tropischen 
Cyklone  wie  auch  die  grossen  Wirbel  der  gemässigten  Zonen  mit  Vorliebe  mehrmals  hintereinander 
dieselbe  Bahn  einschlagen,  längs  welcher  ja  schon  der  erste  Sturm  den  labilen  Gleichgewichts- 
zustand ausgelöst  haben  muss.  Ganz  unzutreffend  aber  erweist  sich  diese  Annahme  für  die  Stürme 
der  gemässigten  Zone,  die  gerade  im  Winter  am  häufigsten  und  heftigsten  sind,  und  die  längsten 
Wege  auch  über  Land  zurücklegen,  in  einer  Jahreszeit,  in  welcher  die  Wärmeabnahme  mit  der 
Höhe  am  langsamsten  erfolgt,  und  das  vertikale  Temperaturgleichgewicht  sehr  stabil  ist. 

Bei  dem  Forschen  nach  der  Entstehung  der  Barometerminima  and  der  Stürme 
muss  man  die  tropischen  Wirbelstürme  trennen  von  den  Stürmen  der  gemässig:ten 
und  der  höheren  Breiten. 

Die  tropischen  atmosphärischen  Wirbel  unterscheiden  sich  durch  folgende 
Eigenschaften  wesentlich  von  jenen  der  höheren  Breiten: 

1.  Die  Temperaturvertheilung  um  das  Wirbelzentrum  scheint  eine  sym- 
metrische zu  sein,  namentlich  in  der  inneren  tropischen  Zone,  wo  die  Temperatur- 
vertheilung eine  so  überaus  gleichmässige  ist.  Die  verschiedenen  Sektoren  des  Wirbels 
müssen  deshalb  recht  nahe  die  gleiche  Temperatur  haben,  und  zur  Ausbildung  einer 


*)  Hann  über  den  Einfluss  des  Regens  auf  den  Barometerstand  und  über  die  Entstehung 
der  Niederschläge  im  Allgemeinen.  Zeitschr.  f.  Met.  IX.  1874.  S.  289  und  XV.  1880  S.  318  etc. 
Selbst  der  ungeheure  Regenfall  zu  Cherrapungee  erzeugt  keine  Abnahme  des  Luftdruckes.  Das 
Barometer  steigt  sogar  bei  den  stärksten  Regen,  wie  Eliot  (ein  Anhänger  der  «Kondensations- 
theorie**  selbst  mittheilt. 
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Asymetrie    der    Isobaren    in  den   höheren    Schichten^    wie    in    den    aussertropischen 
Wirbeln,  ist  somit  keine  Veranlassung  gegeben. 

2.  Die  ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  ist  noch  gering,  die  Luftmassen 
können  sich  deshalb  dem  Wirbelzentrum  sehr  annähern,  bis  die  gewöhnliche  Flieh- 
kraft sehr  kräftig  zu  werden  beginnt.  Das  Sturmfeld  ist  deshalb  von  beschränkterer 
Ausdehnung,  der  Wirbel  selbst  aber  viel  heftiger. 

Die  tropischen  Wirbelstürme  stellen  deshalb  oft  ziemlich  reguläre  Wirbel  vor,  auf  welche  die 
Theorie  eine  richtigere  und  mehr  sinngemässe  Annahme  findet,  als  auf  die  aussertropischen  Wirbel. 
Nur  muss  man  sich  auch  bei  ihnen  vor  der  VorsteUung  hüten,  dass  stets  dieselben  Luftmassen 
in  ihnen  zirkulieren,  wie  es  die  Theorie  eigentlich  voraussetzt. 

3.  Die  tropischen  Wirbelstürme  treten  zur  Zeit  der  höchsten  Sommerwärme 
oder  der  höchsten  Meerestemperatur  auf.  Die  Wirbelstürme  der  höheren  Breiten 
sind  dagegen  am  häufigsten  und  stärksten  und  legen  die  längsten  Strecken  zurück 
in  der  kälteren  Jahreszeit.  Das  ist  ein  sehr  beachtenswerter  Unterschied  für  die 
Frage  nach  ihrer  Entstehung. 

4.  Die  Wirbelstürme  der  Tropen  sind  zumeist  Gebilde  der 
unteren  Schichten  der  Atmosphäre.  Der  aktive  Wirbelkörper  der  tropischen 
Cyklonen  scheint  zu  keiner  grossen  Höhe  der  Atmosphäre  hinauf  zu  reichen, >)  was 
daraus  hervorgeht,  dass  dieselben  beim  Betreten  des  Landes  fast  immer  rasch  er- 
löschen, und  dass  ganz  geringe  Höhenzüge  sie  zur  Auflösung  bringen.  Die 
Hemmung,  welche  die  rotierende  Bewegung  der  untersten  Luftschichten,  erfährt, 
gentigt  demnach,  den  ganzen  Wirbel  rasch  zum  Stillstand  zu  bringen.  Sie  unter- 
scheiden sich  dadurch  wesentlich  von  den  Wirbelsttirmen  des  Winters  der  ausser- 
tropischen Breiten.  Wenn  sie  aber,  wie  die  westindischen  Cyklonen,  höhere  Breiten 
erreichen,  gewinnen  auch  die  tropischen  Wirbel  an  vertikaler  Mächtigkeit.  2) 

Die  vertikale  Temperaturv ertheilung  in  den  tropischen  Cyklonen  ist 
unbekannt.     Ob  der  Luftkörper  derselben  wärmer  oder  kälter  ist,  als  die  Umgebung,  bleibt  fraglich. 

Blanford  berechnet  aus  der  Wärmeabnahme  in  der  aufsteigenden  gesättigtfeuchten  Luft 
von  26 — 27®  C  in  grösseren  Höhen  einen  Temperaturüberschuss  von  3^  C  gegen  die  Um- 
gebung; in  den  unteren  Schichten  ist  die  Luft  in  den  Cyklonen  jedenfalls  kälter  als  die  der 
Umgebung.  Auf  die  Erwärmung  der  in  der  Höhe  im  Umkreis  herabsinkenden,  von  der  Cyklone 
^ausgeworfenen*'  Luft  hat  Blanford  keine  Rücksicht  genommen.  Die  Temperatur  dürfte  bei 
der  Entstehung  und  auch  bei  dem  Fortschreiten  der  tropischen  Cyklone-keine  wesentliche  Rolle  spielen. 

Das  Fortschreiten  der  tropischen  Cyklonen  erfolgt,  wie  schon  in 
der  Beschreibung  derselben  eingehender  erörtert  worden  ist,  innerhalb  der  Tropen  in 
der  nördlichen  Hemisphäre  nach  WNW  etwa,  in  der  südlichen  nach  WSW.  Ausser- 
halb der  W^endekreise  biegen  die  Bahnen  um  nach  ENE  und  ESE. 

Die  Thatsache,  dass  die  Barometerminima  die  Tendenz  zeigen,  sich  dem  Pole  zu  nähern,  hat 
Ferrel  dadurch  erklärt,  dass  bei  Wirbeln  von  einigermassen  erheblichem  Durchmesser  in  den 
dem  Pole  näheren  Sektoren  derselben  die  Luftströmungen,  der  höheren  Breite  wegen,  eine  grössere 
Ablenkung  erfahren,  als  jene  auf  der  Äquatorseite  des  Wirbels.  Der  niedrigste  Luftdruck,  das 
Zentrum    des    Wirbels,    wird    dadurch    stetig  auf  die  Polarseite  des  Wirbels  verschoben.     Daraus 


1)  Die  grosse  Cyklone  von  Backergunge  war  ganz  auf  die  unteren  Schichten  (1  km  etwa) 
beschränkt,  Newera  Elya,  Ceylon  (1890  m)  hatte  schwache  Winde,  oder  Windstille.  Die  Tipperah- 
Hills  haben  den  grossen  Wirbel  rasch  aufgelöst.     S.  Met.  Z.  XII  1877  S.  85,  S.  280. 

2)  Auch  die  Höhe  der  Teifune  kann  keine  grosse  sein,  sagt  Knipping,  da  sie  über  den 
Gebirgen  von  Japan,  deren  Kammhöhe  man  rund  zu  2000  m  annehmen  kann,  schnell  zerfallen. 
B  ige  low  giebt  den  westindischen  Cyklonen  allerdings  eine  Höhe  bis  zu  8 — 10km,  es  ist  aber 
dabei  ihre  aussertropische  Fortsetzung  gemeint. 
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resultiert  die  , Polartendenz*  der  Wirbel.  Die  wirkliche  Fortpflanzung  des  Wirbels  ist  nun  die 
Besultierende  dieser  Komponente  und  jener,  welche  aus  der  yorwiegenden  Luftströmmig  in  dem 
Gebiete,  aus  welchem  der  Wirbel  seine  Luftzufuhr  erhält,  sich  ergiebt.  In  den  Tropen  haben 
demnach  diese  beiden  Kräfte  die  Richtung  N  und  W,  der  Wirbel  geht  darum  nach  NW  (südliche 
Halbkugel  S  und  W,  Richtung  SW),  ausserhalb  der  Tropen  sind  diese  Richtungen  N  und  E,  der 
Wirbel  geht  deshalb  nach  NE. 

Die  Bahn  der  tropischen  Wirbelstürme  wird  aber  auch  wesentlich  beding:t 
durch  die  Druckvertheilung  über  den  Ozeanen.  Sie  lassen  die  subtropischen  Hoch- 
druckgebiete zu  ihrer  Rechten  liegen,  wie  wir  dies  auch  schon  von  den  Barometer- 
minima  der  höheren  Breiten  kennen  gelernt  haben.  Auf  dieser,  der  aequatorialen,  Seit« 
müssen  die  Gradienten  im  Allgemeinen  am  stärksten  werden  und  damit  auch  die 
Bewegungsenergie.  Namentlich  die  Bahnen  der  westindischen  Cyklonen  schmiegen 
sich  in  überraschender  Weise  an  das  grosse  subtropische  Barometermaximum  an  und 
umkreisen  dasselbe  auf  der  linken  Seite.  Die  Achse  dieses  Maximums  liegt  im  Früh- 
sommer unter  26  "N  im  Spätsommer  unter  30<>N  und  damit  verlegt  sich  auch  der 
Scheitel  der  parabolischen  Bahn  der  Cyklonen  im  Spätsommer  nach  Norden.*) 

Da  das  Fortschreiten  des  Wirbels  darin  besteht,  dass  die  Wirbelbewegung  auf  immer  neue 
Luftmassen  übertragen  wird,  stets  neue  Luftmassen  in  die  Wirbelbewegung  hineingezogen  werden, 
so  bringen  diese  auch  ihre  Eigenschaften,  ihren  früheren  Bewegungszustand  (als  Componente)  ihre 
Temperatur  und  Feuchtigkeitsverhältnisse  mit,  und  nehmen  dadurch  auf  den  Wirbel  bestimoaenden 
Einfluss.  Jeder  Wirbel  muss  sozusagen  mit  den  Bewegungszuständen  der  Luftregionen  rechnen, 
in  welche  er  eintritt,  wie  wir  dies  schon  an  einem  Beispiele  (Wirbel  im  arabischen  Meere)  gesehen 
haben.  *) 

Die  Art  der  Entstehung  oder  die  Bildung  der  Wirbelstürme 
der  Bai  von  Bengalen  ist  bis  zu  einem  recht  befriedigenden  Grade  durch  die  Arbeiten 
der  indischen  Meteorologen  (Blanford,   Wilson,   Eliot),  aufgeklärt  worden. 

Nirgends  ist  auch  die  Gelegenheit  zum  Studium  der  Entstehungsbedingungen 
einer  grossen  Cyklone  so  günstig,  wie  über  der  Bai  von  Bengalen,  die  ringsum  von 
meteorologischen  Stationen  umsäumt  ist  und  auch  durch  regen  Schiffsverkehr  genügend 
Beobachtungen  auf  offener  See  selbst  zu  liefern  vermag.  Aus  den  Monographien 
über  einzelne  Cyklonen,  die  früher  citiert  worden  sind,  ergiebt  sich  folgende  Ent- 
stehungsgeschichte derselben: 

Die  grossen  Cyklonen  der  sogenannten  Übergangsperioden  (von  einem  Monsun  zum  anderen), 
also  jene  des  Mai  und  Oktober  oder  November,  entstehen  zu  einer  Zeit,  wo  der  Luftdruck  über 
Indien  und  der  Bai  von  Bengalen  sehr  gleichmässig  vertheilt  ist.     Sie  bilden  sich  im   Süden  der  j 

l^ai,    in    dem    nördlichen    Grenzgebiet  des  vorrückenden  oder  sich  zurückziehenden  SW-Monsuns,  | 

in  einer  Region  etwas  niedrigeren  Luftdruckes,  wo  Kalmen  und  leichte  variable  Winde  herrschen. 
Die  Schiffe  linden  über  der  Fläche,  wo  sich  später  die  Cjklone  ausbildet,  unruhiges  gestörtes 
Wetter,  örtlich  mit  mehr  oder  weniger  ausgebreiteten  Regenböen,  bei  leicht  fallendem  Barometer. 
Es  dauert  zwei  bis  drei  Tage,  oft  auch  länger,    bis    die  Winde    und    die    Böen    eine    Konvergenz 


1)  Koppen,  Über  die  mechanischen  Ursachen  der  Ortsveränderung  der  atmosphärischen 
Wirbel.     Met.  Z.  XV.    1880.    S.  41. 

2)  Lehrreich  sind  in  dieser  Beziehung  folgende  Erscheinungen  bei  den  Teifunen  0»tasiens, 
die  Doberck  mitteilt.  „In  einer  Höhe  vielleicht  kleiner  als  1  km  hört  die  Richtung  des  Windes 
auf,  nach  einwärts  gerichtet  zu  sein,  nur  auf  der  Rückseite  (es  ist  die  Zeit  des  S-Monsuns  Ost- 
asiens) bläst  der  Wind  noch  gegen  das  Zentrum.  Es  ist  in  der  That  der  vorherrschende  Wind  in 
dieser  Höhe,  welcher  den  Teifun  mit  sich  führt,  denn  spät  im  Herbst  giebt  es  jedes  Jahr  einige 
Teifune,  die  sich  gegen  den  NE-Monsun  bewegen.  Aber  man  weiss,  dass  der  NE-Monsun  zu  dieser 
Zeit  sehr  seicht  ist  und  dass  über  ihm  der  SW-Wind  weht.  Diese  Teifune  verschwinden  dann  oft 
plötzlich,  offenbar  wenn  der  NE-Monsun  an  Mächtigkeit  und  Intensität  zunimmf 


J^ 


V.  Buch.    IV.  Kapitel.  467 


gegen  das  Zentnun  zeigen.  Sowie  dies  aber  einmal  eingetreten  ist,  findet  man  auch,  dass  dieses 
Zentrum  nicht  länger  am  gleichen  Orte  verweilt,  sondern  in  westlicher  oder  nördlicher  Richtung 
langsam,  anfangs  namentlich,  fortschreitet.     Der  Wirbelsturm  hat  sich  gebildet. 

Wie  wir  in  dem  Abschnitte  über  die  Bildungsstätten  der  Cyklonen  gesehen  haben,  ent- 
stehen auch  die  Wirbelstürme  anderer  tropischer  Meere  in  einer  Mulde  niedrigen  Luftdruckes 
zwischen  zwei  Tcrschiedenen  Windgebieten,  je  nach  der  Jahreszeit  näher  oder  entfernter  vom 
Äquator.*)  Doch  hat  man  nur  im  nördlichen  Indischen  Ozean  die  Ausbildung  näher  verfolgen 
können.  Bedingung  zur  Ausbildung  einer  grossen  Cyklone  scheint  hier  zu  sein,  dass  über  einer 
grossen  Fläche  kein  erhebliches  einheitliches  Luftdruckgefälle  besteht,  wie  man  dies  über  der 
Bai  von  Bengalen  speziell  konstatiert  hat.  Dadurch  kann  es  geschehen,  dass  die  Luftmassen  der 
Anregung  zu  einer  zentrierten  cyklonalen  Luftbewegung,  die  in  der  Mulde  niedrigen  Druckes 
bei  günstigen  Bedingungen  sich  zuweilen  einstellt,  auf  grosse  Entfernungen  hin  folgen  können 
und  der  Wirbel  derart  eine  grosse  Bewegungsenergie  in  sich  zu  konzentrieren  vermag.*)  Da 
grosse  Cyklonen  immerhin  ziemlich  seltene  Erscheinungen  sind,  so  müssen  die  Bedingungen  zur 
Entstehung  derselben  nicht  häufig  vorhanden  sein.  Nur  wenn  die  allgemeine  Luftdruck  Verteilung 
zu  verschieden  gerichteten,  schon  mehr  oder  weniger  konvergierenden  Gradienten  sich  hinneigt, 
wird  sich  ein  grosser  einheitlicher  Wirbel  leicht  ausbilden  können.^) 


1)  Bei  den  Maicyklonen  der  Bai  von  Bengalen  scheint  der  Rücken  etwas  höheren  Luft- 
druckes, der  dann  noch  über  der  Bai  besteht,  eine  ähnliche  Rolle  zu  spielen,  wie  bei  der  Ent 
stehung  der  westindischen  Cyklonen  der  höhere  Druck  im  Norden  der  Kap  Verdischen  Inseln 
Bei  der  Madras-Cyklone  1877  ist  dies  nachweisbar  der  Fall  gewesen.  (Zeitschrift  f.  Met.  1880. 
8.  313.)  —  Die  Abhandlung  von  Knipping:  Zur  Entwickelungsgeschichte  der  Cyklonen  sub 
tropischer  Breiten  enthält  gleichfalls  Beobachtungen,  welche  dafür  sprechen,  dass  die  Cyklonen 
in  einer  Mulde  niedrigen  Luftdruckes,  also  in  präexistierenden  Gebieten  schwacher  cyklonaler 
Luftbewegung,  ihren  Ursprung  nehmen.     (Annalen  der  Hydrographie.     Sept.  1895.) 

Die  häufigeren  Wirbel,  die  sich  am  Nordrande  der  Bai  während  der  Periode  des  SW-Monsuns, 
also  bei  einem  einheitlichen  Luftdruckgefälle  bilden  und  nach  Indien  hineinziehen,  bilden  sich 
nicht  zu  grossen  Cyklonen  aus,  sie  haben  grössere  Ähnlichkeit  mit  den  Stürmen  des  Winter- 
halbjahres der  höheren  Breiten,  auch  darin,  dass  sie  die  Fähigkeit  haben,  über  das  Bergland 
Zentralindiens  fortzuschreiten.  „Die  Bahn,  der  sie  fast  durchgängig  folgen,  scheint  bestimmt  von 
der  Vertheilung  der  Monsunströmungen,  indem  sie  der  Mulde  niedrigen  Druckes  folgt,  die  zwischen 
dem  östlichen  und  westlichen  Zweige  der  Monsune  Nordindiens  liegt.**  Dieser  Monsun- „Trog"*  in 
Oberindien  reicht  nach  den  neueren  Wolkenmessungen  bis  zu  10 — 13  Kilom.  hinauf,  erst  darüber 
beginnt  wieder  die  regelmässige  Ostdrift  (Cirruszug  aus  W). 

2)  Es  ist  zu  beachten,  dass  in  den  stärksten  Cyklonen  der  Bai  von  Bengalen  der  Sturm 
blos  einen  Theil  (den  inneren  Theil)  der  cy klonischen  Zirkulation  bildet.  In  dem  äusseren  Theile 
der  cyklonischen  Zirkulation  werden  die  Winde  beherrscht  durch  den  Zufluss  (indraught>  zu  dem 
Sturmfeld,  sind  aber  nur  von  massiger  Stärke  und  können  noch  nicht  als  stürmische  Winde  be- 
zeichnet werden.     (Eliot.    Handbook.    IL  Ed.  S.  112). 

3)  Dass  die  potentielle  Energie  einer  über  der  Bai  von  Bengalen  zuweilen  bestehenden 
Luftdruckvertheilung  hinreichen  mag,  für  die  Bewegungsenergie  einer  grossen  Cyklone  auf- 
zukommen, dafür  mag  nachstehend  ein  Beispiel  gegeben  werden.  Namentlich  beim  Rückzug  des 
SW-Monsuns  stellt  sich  zuweilen  ein  geringes  aber  ziemlich  konzentrisches  Luftdruckgefälle  gegen 
einen  Theil  der  Bai  von  Bengalen  ein,  mit  leicht  kreisenden  Winden  um  dieselbe.  (S.  a.  Eliot 
in  Zeitsch.  f.  Met.  XII  1877  S.  281).  Die  begrenzenden  Landfiächen  kühlen  sich  um  diese  Zeit 
ab  und  der  Druck  steigt  über  denselben,  während  er  über  dem  warmen  Meere  noch  niedrig  bleibt. 
Bildet  sich  dann  im  südlichen  Teile  der  Bai  an  der  Grenze  des  SW-Monsuns  eine  Störung  aus, 
so  sind  die  günstigsten  Bedingungen  für  die  Entstehung  eines  grossen  Wirbels  gegeben.  Die 
Druckvertheilung  erhält  sich  durch  die  vom  Wirbel  in  der  Höhe  abströmenden  Luftmassen. 

Wenn  wir  nun  die  Backergunge-Cyklone  als  Beispiel  benutzen,  so  können  wir  nach  den 
Beobachtungen  der  Wirkungssphäre  derselben  am  31.  Oktober  ihr  einen  Halbmesser  von  600  See- 
meilen «1100  km  geben.  Nach  Eliot  hatte  der  Wind  schon  in  einem  Abstände  von  200  miles  — 
370  km  eine  orkanartige  Stärke.  Wir  wollen  das  Maximum  der  Intensität  in  180  km  annehmen 
und  die  Windstärke  v  dort  gleich  50  m  setzen.    Dann  war  hier  die  lebendige  Kraft  in  einem  Wir- 
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Wie  durch  das  Hinzutreten  eines  schwachen  anfänglichen  Rotationsmomentes  eine  tcIip 
kräftige  Wirbelbewegung  in  eine  Flüssigkeitsmasse  entstehen  kann,  erläutert  H.  v.  Heimholtz 
durch  folgenden  Versuch: 

^Den  Vorgang  der  Bildung  von  Wirbelstürmen  kann  man  nach  gewissen  BeziehuDgen  hin 
sehr  gut  in  kleinerem  Massstabe  im  Wasser  nachahmen.  Man  nehme  ein  kreisrundes  Gefass, 
welches  eine  Öffnung  im  Boden  hat,  die  zuerst  durch  einen  Kork  geschlossen  wird.  Durch  Rohren 
mit  der  Hand  setze  man  das  Wasser  in  langsam  rotierende  Bewegung  und  ziehe  den  Kork  aus. 
Nun  beginnt  das  Wasser  in  der  Mitte  auszufliessen,  es  wird  durch  neues  ersetzt,  welches  von  der 
Peripherie  her  sich  dem  Zentrum  nähert  und  dessen  Rotationsbewegung  in  dem  Masse,  als  dies 
geschieht,  zunimmt.  Nahe  der  Mitte  wird  die  Zentrifugalkraft  dieser  heftig  rotierenden  Ringe 
so  gross,  dass  der  Wasserdruck  nicht  mehr  im  stände  ist,  eine  weitere  Verengerung  derselben  zu 
bewirken.  Dann  bildet  sich  durch  die  Wassermasse  eine  senkrechte,  mit  Luft  gefüllte  Röhre, 
die  bis  zur  unteren  Öffnung  hinabreicht,  nach  oben  hin  sich  trichterförmig  erweitert  und  ge- 
wöhnlich schraubenförmig  an  ihrer  Wand  gestreift  ist.  Diese  Röhre  hat  genau  die  Form,  in  der 
man  Wasserhosen  abzubilden  pflegt.  Wirft  man  einen  Kork  in  die  Röhre,  der  einerseits  weiss, 
anderseits  schwarz  bemalt  ist,  so  wirbelt  er  so  schnell  herum,  dass  die  beiden  Farben  sich  zu 
gleichmässigem  Grau  vermischen. 

Auch  im  Wasser  können  wir  also  den  Übergang  aus  einer  ursprünglich  langsamen  Wirbei- 
bewegung in  eine  ausserordentlich  schnelle  beobachten.  Sobald  der  Wirbel  sich  ausgebildet  hat, 
fliesst  das  Wasser  nur  noch  langsam  aus,  weil  der  grösste  Teil  der  Ausflussöffnung  von  der  Luft- 
röhre ein'genommen  ist.  Es  ist  hauptsächlich  nur  das  Wasser  vom  Boden  des  Gefässes,  das  aas- 
fliesHt,  nachdem  es  daselbst  durch  Reibung  seine  Geschwindigkeit  verloren  hat.  Dieselbe  Spiral- 
bewegung gegen  das  Zentrum  hin  haben  die  Wirbelstürme  am  Erdboden.  Auch  in  diesen  dürfen 
wir  annehmen,  dass  es  hauptsächlich  die  mächtige  Zentrifugalkraft  ist,  die  das  Aufsteigen  der 
wannen  Luft  verzögert.  Erst  in  dem  Masse,  als  die  Rotationsbewegung  sich  durch  Reibung  am 
Erdboden  vermindert,  wird  die  Luft  in  die  Höbe  steigen  können,  oben  weiter  wirbelnd,  dann  aber 
ihre  Kreise  mit  Nachlass  der  Rotation  allmählich  ausbreitend,  in  dem  Masse,  als  neue  Luft 
nachfolgt. 

Wenn  übrigens  einmal  ein  solcher  Wirbel  ausgebildet  ist,  so  kann  er  in  Luft,  wie  in 
Wasser  lange  fortbestehen,  auch  wenn  die  Ursachen  aufhören  zu  wirken,  die  ihn  hervorgebracht 
haben ;  die  Bewegung  der  Luftmassen  w^ird  durch  das  Beharrungsvermögen  unterh  alten,  sie  erlischt 
erst  allmählich  durch  den  Einfluss  der  Reibung.  —  Die  neueren  Untersuchungen  über  die.  Grösse 
der  Luftreibung  haben  ergeben,  dass  im  Innern  ausgedehnter  Luftmassen  die  Geschwindigkeita- 
abnahme  durch  die  Reibung  verschieden  bewegter  Luftschichten  gegen  einander  eine  äusserst 
langsamer  ist.  Nur  an  den  Widerständen  des  Bodens  findet  schnelle  Abnahme  statt.**  (Heimholtz 
Wirbelstürme  und  Gewitter.  Deutsche  Rundschau.  11.  Märzheft  1876.  Abgedruckt  in  „Vorträge 
und  Reden".)  "^ 

Wie  in  diesem  Verlaufe  das  Wasser  in  dem  Gefässe  nach  unten  abfliesst,  so  fliesst  in 
einem  tropischen  Cy klone  in  dem  engen  inneren  Wirbeltrichter  die  Luft,  durch  die  Condensations- 
wärme  des  Wasserdampfes  unterstützt  nach  oben  ab. 

Besonders  lehrreich  ist  in  diesem  Versuche  auch  die  Thatsache,  dass  in  Folge  einer  an- 
fänglich nur  schwachen  Rotationsbewegung  die  Vertheilung  der  Energie  in  der  Flüssigkeitsmasse 
eine  ganz  andere  wird,  als  ohne  Einführung  derselben. 

Die  Entstehung  der  westindischen  Cyklonen  ist,  wie  schon  früher  bemerkt^ 


beiringe  von  einem  Quadratmeter  Querschnitt  gleich  Vam  v'  -= '/«  1.293  27rr  X  2500  =«  1828  X  10* 
Kilogramm-Meter.  Nehmen  wir  nun  eine  ursprüngliche  Druckdifferenz  von  nur  2V2  mm  &uf  jene 
Distanz  von  920  km  zwischen  dem  äusseren  Rande  des  Wirbels  und  dem  inneren  Wirbelring  an 
(Gradient  also  0.3  mm),  in  welcher  die  Geschwindigkeit  v  erreicht  wird.  Unter  dem  Einflüsse 
dieser  Druckdifferenz  setzt  sich  die  Luftmasse  2  r  ;r  m  gegen  das  Zentrum  der  Depression  in  Be- 
wegung und  fällt  dabei  0.0025x10515  »  26.3  Meter.  Die  lebendige  Kraft,  die  sie  dabei  erlangt 
d.  i.  mgh,  ist  demnach  1927x10^,  reicht  also  hin,  eine  Windgeschwindigkeit  von  51  m  in  dem 
Wirbelring  von  180  km  Halbmesser  zu  erklären.  Die  gleiche  Steigerung  der  Geschwindigkeit 
findet  statt  in  jeder  Verengung  eines  Strombettes  auch  bei  gleichmässigem  Gefälle.  (Hann,  Ober 
die  Entstehung  der  Cyklonen.     Zeitschrift  f.  Met.     B.  XII.    1877.     S.  311.) 
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zuweilen  bis  in  die  Gegend  südwestlich  von  den  Capverden,  bis  in  die  Mulde  nie- 
drigen Luftdruckes,  die  sich  daselbst  bei  der  nördlichsten  Lage  des  Calmengürtels 
einstellt,  verfolgt  worden,  also  bis  an  den  Südrand  der  atlantischen  Anticjklone, 
welch  letztere  diese  Cjklonen  dann,  wenn  sie  „ausgewachsen"  sind,  umkreisen. 

Die  Wolkenbeobachtungen  in  Westindien  haben  noch  auf  eine  andere  Brut- 
stätte derselben  einen  Hinweis  gegeben.  Im  Sommer  herrscht  über  den  grossen  und 
kleinen  Antillen  unten  der  Ostpassat  bis  zur  Höhe  des  alto  cumulus  (5  km),  da- 
rüber aber  stellt  sich  ein  anderes  Windsystem  ein,  vom  altostratus  (6  km)  bis  zum 
Cirrus  Niveau  (10  km).  In  den  östlichen  Meridianen  über  den  kleinen  Antillen 
herrschen  daselbst  SE  und  S  Winde,  die  wohl  dem  atlantischen  Hochdruckgebiet  an- 
gehören. In  den  westlichen  Meridianen  aber  (Jamaika,  Cuba)  herrschen  nördliche, 
also  gerade  entgegengesetzte  Winde,  welche  den  Ostrand  eines  westlichen  Hochdruck- 
gebietes in  diesen  Schichten  anzugehören  scheinen.  Zwischen  diesen  beiden  Windsystemen 
existiert  eine  Region  von  Gegenströmungen,  und  daher  wohl  auch  eine  Area  niedrigen 
Druckes.  Hier  ist  Gelegenheit  zur  Entstehung  einer  Cyklone  in  den  oberen 
Schichten  gegeben,  wenn  die  geschilderten  Druckverhältnisse  und  die  entsprechen- 
den Strömungen  eine  Verstärkung  erfahren.  In  diesem  Niveau  vom  alto  stratus 
aufwärts  kann  sich  derart  ein  Wirbel  entwickeln,  der  sich  dann  bis  zur  Erdober- 
fläche herab  fortsetzt.  Die  Orkane  treten  auch  selten  so  weit  südlich  auf,  wie  Port 
of  Spain  (Trinidad)  und  Willemstad  (Curagao),  aber  in  dieser  Gegend  giebt  es  auch 
kein  Anzeichen  einer  scharfen  Umkehr  der  Strömungen  in  der  Wolkenregion,  wie 
weiter  nördlich  (Bigelow). 

Die  Barometer  Minima  und  Maxima  der  aussertropischen  Breiten. 
Auf  die  Cyklonen  der  gemässigten  und  höheren  Breiten  die  „Convektionstheorie'^  an- 
wenden zu  wollen,  verbieten  schon  die  räumlichen  Verhältnisse  derselben.  Während 
die  Durchmesser  der  Depressionsgebiete  daselbst  2000 — 3000  km  durchschnittlich  be- 
tragen, beschränkt  sich  die  vertikale  Mächtigkeit  der  cyklonischen  Bewegungen  oft 
nur  auf  2 — 3  km,  in  dieser  Höhe  fehlt  meist  schon  der  nördliche  Theil  des  Wirbels. 
Wie  soll  eine  derart  papierdünne  aber  so  ausgedehnte  Luftscheibe  durch  seitlichen 
Auftrieb  in  Bewegung  erhalten  werden!  Ein  geschlossener  Wirbelkörper  existirt 
zumeist  überhaupt  nicht,  die  Stürme  der  gemässigten  Zone  sind  nur  wirbelähn- 
liche Gebilde,  innerhalb  welcher  sich  eine  theilweise  Cirkulation  ausgedehnter  nörd- 
licher (kalter)  und  südlicher  (warmer)  Luftströmungen  vollzieht. 

Es  ist  kaum  nötig  noch  darauf  hinzuweisen,  dass  auch  die  Temperaturverhält- 
nisse der  Luft  in  den  Cyklonen  den  Forderungen  der  Convectionstheorie  keineswegs 
entsprechen  (S.  S.  407).  Der  hintere  Theil  der  Cyklonen  bringt  geradezu  die  Tem- 
peratur Minima  in  allen  Schichten  der  Atmosphäre  bis  über  9  km  hinauf. 

Ebenso  wird  jetzt  kaum  noch  Jemand  ernstlich  versuchen,  die  Stürme  der  gemässigten 
Breiten  durch  die  sie  meist  begleitenden  Niederschläge  zu  erklären.  Auch  Ferrel  und  Loomis 
haben   sich  nicht  zur  Condensationstheorie  bekannt.*)     Schon  Loomis  und   neuerlich  Bigelow 


1)  Ferrel  scheint  erst  in  letzter  Zeit,  da  er  die  Conyektionstheorie  der  Cyklonen  als 
gefährdet  ansah,  seinen  Standpunkt  geändert  zu  haben.  In  der  Abhandlung  On  cydones, 
waterspouts  anü  Tornados  (App.  10.  Rep.  Coast  and  Geod.  Survey  1878.  Washington  1880),  S.  29, 
sagt  Ferrel:  Die  Kondensation  des  Wasserdampfes  spielt  deshalb  eine  wichtige  Rolle  in  den 
cyklonischen  Störungen,  sie  ist  aber  keineswegs  die  erste  oder  auch  nur  eine  hauptsächliche  Ur- 
sache der  Cyklonen.  —  Ferrel  schliesst  sich  Loomis  an,  der  in  seinen  späteren  Arbeiten  auf 
Grund  weiteren  Studiums  der  Wetterkarten  die  Condensationstheorie  verlassen  hat  und  den  Regen- 
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haben  hervorgehoben,  dass  es  viele  Cyklonen  giebt,  die  von  Jceinen  erheblichen  Niederschlägen 
begleitet  sind.  Dagegen  giebt  es  manche  Fälle  reichlicher  Niederschläge  ohne  begleitenden  nie- 
drigen Luftdruck  und  ohne  cyklonische  Bewegungen.  Oft  bildet  sich  in  den  Vereinigten  Staaten 
in  Front  einer  von  NW.  her  fortschreitenden  «Kältewelle**  (Einbruch  kalter  Luft  aus  einer  Anti- 
oyklone  über  Canada)  eine  lange  bandförmige  Regenaera  von  den  grossen  Seen  bis  zum  Golf  von 
Mexiko  ohne  Barometerdepression  und  cyklonische  Bewegung.  Die  Niederschläge  werden  erzeugt 
durch  die  keilförmig  nach  Süd  vordringende  kalte  Luft,  welche  die  wärmere  Luft  in  die  Höhe 
hebt  und  so  Condensationen  einleitet,  die  warme  Luft  wird  passiv  gehoben  und  es  entsteht  ein 
Niederschlag  ohne  Wirbelbewegung.  *) 

Sehr  bemerkenswerth  ist  femer,  dass  in  vollem  Widerspruch  mit  der  Convections-  und  Con- 
densationstheorie  die  grösseren  Barometerminima  und  die  Cyklonen  gerade  in  jener  Jahreszeit  ain 
häufigsten,  am  intensivsten  und  am  meisten  langlebig  sind,  in  welcher  die  Temperatur  und  der  Was- 
serdampfgehalt der  Luft  am  niedrigsten  (im  Gegensatz  zu  den  grossen  Wirbelstürmen  der  Tropen\ 
das  vertikale  Temperaturgleiohgewicht  aber  am  grössten  (am  stabilsten)  ist.  Die  Bedingungen  zum 
Fortschreiten  der  Wirbel  nach  der  Convectionstheorie  sind  also  dann  am  ungünstigsten. 

Damit  soll  keineswegs  gesagt  werden,  dass  es  in  mittleren  Breiten  überhaupt  keine  Wirbel 
giebt,  die  der  Convektionstheorie  mehr  oder  weniger  entsprechen.  Wirbel  kleineren  Umfangs, 
namentlich  im  Sommerhalbjahr,  und  wie  es  scheint  (Clayton,  Botch)  besonders  in  den  Vereinigten 
Staaten  (südlichere  Breite)  mögen  sich  durch  ihre  Temperatur  und  ihrem  Bau  auf  vertikale  Convec- 
tionsströmungen  zurückzuführen  sein.  Die  Voraussetzungen  aber,  welche  eine  längere  Fortdauer 
derselben  ermöglichen,  dürften  nur  selten  erfüllt  sein. 

Za  Untersuchungen  über  die  Entstehung  der  Sturmwirbel  giebt  es  in  Europa 
kaum  eine  Gelegenheit.  Es  geschieht  höchst  selten,  dass  sich  daselbst  ein  Wirbel 
erst  ausbildet  2),  alle  kommen  von  Westen  vom  atlantischen  Ozean  her  (sehr  wenige 
von  Norden,  noch  weniger  von  Süden),  dagegen  ist  Nordamerika  die  Stätte  der  Ent- 
stehung zahlreicher  Cyklonen,  Europa  meist  die  Stelle  ihrer  Auflösung.  Auch  in 
Asien  werden  wenig  Cyklonen  erzeugt.  Nach  B  ige  low  entstehen  die  Cyklonen  in 
Nordamerika  zwischen  den  grossen  Luftströmungen  entgegengesetzter  Richtung  und 
sehr  verschiedener  Temperatur. 

Die  Wolkenbeobachtungen  in  den  Vereinigten  Staaten  haben  ergeben,  dass  die 
stärksten  Strömungen  nach  Nord  und  nach  Süd  daselbst  in  dem  strato-cumulus 
Niveau  sich  finden,  etwa  2.5  km  über  der  Erdoberfläche,  und  dass  diese  Strömungen 


fall  nicht  mehr  für  wesentlich  hält  bei  der  Entstehung  von  Barometerdepressionen  und  auch  nicht 
für  deren  fortschreitende  Bewegung.  Die  Depressionen  entstehen  nach  Ferrel  durch  cyklonische 
Bewegungen,  die  sich  infolge  von  Temperaturstörungen  einstellen,  und  diese  müssen  nach 
der  Theorie  stets  bis  zu  einem  gewissen  Grade  schon  vorhanden  sein,  bevor  die  sekundären  Er- 
scheinungen, die  sich  aus  der  Kondensation  des  Wasserdampfes  ergeben,  platzgreifen  können. 

1)  Kommt  auch  im  Sommer  in  Westeuropa  nicht  so  selten  vor. 

2)  Am  häufigsten  noch  können  wir  die  Entstehung  von  Depressionen  am  SE.-  und  S.-Kande 
einer  grossen  Cyklone  im  NW  oder  Norden  beobachten.  Es  sind  dies  Theilminima,  die  sich  aber 
zuweilen  rasch  zu  Sturmcentren  ausbilden.  Während  die  Theilminima,  die  auf  der  Ostseite  der 
grösseren  Wirbel  entstehen,  mehr  ephemere  Bildungen  sind,  die  öfter  unter  dem  Einflüsse  höherer 
Tageswärme  über  dem  Lande  entstehen  und  von  Gewittern  und  Regengüssen  begleitet  sind,  wachsen 
die  Teilminima  auf  der  Südseite  oft  zu  selbstständigen  Wirbeln  aus,  welche  mit  grosser  Geschwindig- 
keit fortschreiten  und  sich  kraftvoll  entwickeln,  während  die  ^ältere  erzeugende  Cyklone  dabei 
sich  abschwächt  und  auflöst.  Diese  sekundären  Depressionen  stehen  in  einer  ähnlichen  Beziehung 
zu  der  grossen  Cyklone,  an  deren  Bande  sie  sich  gebildet  haben,  wie  diese  selbst  zu  der  cyklonalen 
Bewegung  um  die  grosse  Depression,  welche  den  Nordatlantischen  Ozean  einnimmt  (ebenso  verhält 
es  sich  wohl  auf  dem  nördlichen  Stillen  Ozean)  und  deren  Zentrum  bei  Island  liegt.  Sie  umkreisen 
dabei  die  Gebiete  niedrigen  und  hohen  Luftdrucks  in  gleichem  Sinne,  wie  die  Winde  selbst. 
Während  die  Theilminima  auf  der  SE-Seite  namentlich  im  Sommer  thermischen  Ursprungs  sin<l, 
sind  die  grösseren  Theilminima  auf  der  S  und  W-Seite,  dynamischen  Ursprungs. 
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von  da  nach  oben  wie  nach  unten  an  Intensität  abnehmen.  In  diesem  Niveau  geht 
also  der  Luftaustausch  zwischen  hohen  und  niedrigen  Breiten  über  Nordamerika 
am  raschesten  vor  sich  und  in  dieses  Niveau  verlegt  Bigelow  den  Ursprung  der 
Gyklonen.  In  Amerika  ist  der  Temperaturunterschied  dieser  entgegengesetzten 
Strömungen  am  grössten.  Von  dem  Barometer-Maximum  in  Südosten  der  Union 
kommen  sehr  warme  Luftströmungen  vom  Golf  von  Mexiko  herauf,  und  anderseits 
fliessen  sibirisch  kalte  Luftmassen  entlang  der  Eocky  Mountains  aus  W-Canada  nach 
Süden. ')  Zwischen  diesen  grossen  horizontalen  Convections  Strömungen  '^)  bilden  sich 
die  zahlreichen  Sturmwirbel  in  den  Vereinigten  Staaten.  '^)  Keine  Gebirgskette  hemmt 
hier'  dieselben,  wie  etwa  in  Asien,  diese  Wirbel  reichen  nur  bis  zu  etwa  3 — 5  km 
hinauf,  oberhalb  wird  die  allgemeine  Ostdrift  durch  dieselben  kaum  beeinflusst,  sie 
nimmt  die  von  den  Wirbeln  emporgehobene  Luft  auf  und  verliert  dabei  an  Ge- 
schwindigkeit. 

Der  Temperaturunterschied  zwischen  der  Vorder-  und  Rückseite  der  Wirbel 
liefert  die  Energie  der  Bewegung  derselben,  und  bedingt  deren  Fortschreiten.  Da 
in  Amerika  zudem  das  Gefälle  der  Isobaren  nach  Nord  hin  viel  grösser  ist  als  in 
Europa,  (wegen  der  rascheren  Temperaturabnahme  mit  der  Breite)  so  wird  die 
raschere  Fortbewegung  der  Gyklonen  daselbst  erklärlich. 

Es  ist  bemerkenswerth,  dass  Bigelow  durch  die  Wolkenmessiingeii  in  den  Vereinigten  Staaten 
und  durch  die  Construktion  von  Isobaren  für  das  Niyeau  von  1  und  3  km  zu  der  älteren  Ansicht 
zurückgekommen  ist,  welche  die  Stürme  durch  den  Conflikt  zweier  nebeneinander  fliessenden  ent- 
gegengesetzten Luftströmungen  erklären  zu  sollen  vermeinte.  Aber  nur  der  Form  nach.  Die 
Wirbel,  die  auf  solche  Art  entstehen,  schöpfen  ihre  Energie  nicht  aus  den  schon  vorhandenen 
Bewegungsmomenten  der  beiden  entgegen  gerichteten  Luftströmungen,  sondern  aus  deren 
Temperaturunterschied!  Das  Temperaturgefälle  liefert  den  Wirbeln  ihre  Energie.  Dass  die 
Stürme  in  der  That  ihre  Kraft  aus  der  Verlagerung  von  Loftmassen  ungleicher  Temperatur  schöpfen, 
sucht  M.  Margules  strenger  nachzuweisen  in  der  jüngst  erschienenen  Abhandlung:  Ueber  die 
Energie  der  Stürme  (Wien  1905.  Braumüller). 

Die  europäischen  und  nordatlantischen  Gyklonen  sind  zumeist  nur  Randbüdungen 
der  grossen  Cyklone  über  dem  nordatlantischen  Ozean  deren  Zentrum  bei  Island 
liegt.  Sie  reichen  deshalb  auch  in  höhere  Schichten  hinauf,  stören  die  Zirkulation 
noch  im  Cirrus-Niveau  (9 — 10  km),  d.  i.  die  allgemeine  West-Ostdrift^  viel  mehr  als 
die  Gyklonen  in  Nordamerika,  welche  niedrigeren  Breiten  angehören  und  z.  Th.  am 
Nordwestrand  des  subtropischen  Barometermaximums  verlaufen.  4) 

Barometer  Maxima.  Dieselben  sind  auf  die  aussertropischen  Breiten 
beschränkt^  in  der  inneren  Tropenzone  giebt  es  wohl  zuweilen  Barometer-Minima,  die 
Wirbeltrichter  der  Gyklonen,  aber  keine  eigentlichen  Barometer-Maxima.  Schon  dieser 
Umstand  weist  auf  deren  Entstehung  hin.     Sie  stellen  sich  ein  über  ausgedehnteren 


1)  S.  Seite  400,  Anmerkung. 

2)  Diese  selbst  werden  in  Bewegung  gesetzt  durch  den  Temperaturunterschied  zwischen  den 
durch  tropische  Sonnenstrahlung  erhitzten  Luftmassen  im  Süden  und  den  durch  Wärmeausstrahlung 
erkalteten  Luftmassen  im  subarktischen  Nordamerika. 

3)  75— 80^0  der  Stürme  der  gemässigten  Zone  entstehen  in  den  Vereinigten  Staaten, 
meint  Bigelow. 

4)  Eine  spezielle  Untersuchung  der  südeuropäischen  Gyklonen  wäre  deshalb  sehr  erwünscht, 
wahrscheinlich  stehen  dieselben  jenen  der  Vereinigten  Staaten  näher.  Schon  für  Hitteleuropa  hat 
Akerblom  gezeigt,  dass  die  oberen  Strömungen  im  Cirms-Niveau  daselbst  viel  weniger  beeinflusst 
werden  yon  den  Depressionen  an  der  Erdoberfläche  wie  in  England  und  Schweden. 
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durch  starke  Wärmeausstrahlung  erkalteten  Gebieten  oder  sind  dynamischen  Ursprungs, 
stehen  mit  der  oberen  aussertropischen  Luftzirkulation  in  kausaler  Beziehung. 

Barometermazima,  Gebiete  hohen  Luftdruckes  mit  einem  mehr  oder  minder  zentralen  Kern, 
stellen  sich  ziemlich  regelmässig  über  Theilen  der  Erdoberfläche  ein,  welche  kälter  sind  als  die 
Umgebung.  Da  in  kälterer  Luft  der  Druck  rascher  mit  der  Höhe  abnimmt  als  in  wärmerer  Lnft, 
Bo  fliesst  diesen  Eältezentren  (an  der  Erdoberfläche)  oben  die  Luft  von  allen  Seiten  zu,  wodorch 
das  Barometer  unten  steigen  muss  und  ein  Oberdruck  gegen  die  Umgebung  sich  einstellt^  ein 
Barometermaximum  oder  eine  Anticyklone.  Auf  diese  Weise  entstehen  die  Barometermaxima 
über  den  Kontinenten  der  höheren  Breiten  im  Winter,  namentlich  wenn  durch  eine  Schneedecke 
die  Wärmeausstrahlung  begünstigt  wird.  Man  sieht,  dass  diese  Barometermaxima  theils  thermischen, 
theils  dynamischen  Ursprunges  sind.  Die  oben  zufliessende  und  dann  langsam  niedersinkende 
Luft,  welche  den  Ersatz  für  die  unten  abfliessenden  Luftmassen  leisten  muss,  erwärmt  sieh 
dynamisch  beim  Niedersinken  und  bringt  die  Erscheinung  hervor,  dass  über  den  unteren  kalten 
Luftschichten  in  der  Höhe  wärmere  Luftschichten  angetroffen  werden,  eine  Wirmezunahme  mit 
der  Höhe  sich  einstellt,  die  wir  schon  eingehender  behandelt  haben.  Der  Luftkörper  der  mehr  stationären 
Anticyklonen  ist  deshalb  bis  zu  grossen  Höhen  hinauf  relativ  warm,  wie  die  Beobachtungen  auf 
Bergen  bis  zu  3 — 4  km  und  die  Ballonfahrten  bis  zu  5 — 6  km  ergeben  haben.  Die  untere 
kalte  Schicht  ist  oft  wenig  mächtig,  meist  findet  man  in  1 — 1  7i  km  ein  Maximum  der  Wärme, 
von  da  an  nimmt  die  Temperatur  mit  der  Höhe  wieder  ab.') 

Da  herabsinkende  Luft  um  1  ®  pro  100  m  sich  erwärmt,  so  hängt  es  von  dem  Wärme> 
Verlust  durch  Wärmeausstrahlung  während  des  Niedersinkens  ab,  wie  hoch  der  Wärmeüberschuss 
im  Luftkörper  der  Anticyklone  gegen  die  Umgebung  hinaufreicht.  Bestimmend  für  den  Wärme- 
verlust ist  die  Grösse  des  StrahlungskoSffizienten  der  Luft  und  die  Geschwindigkeit  des  Herab- 
sinkens der  Luftmassen.     Genauere  Berechnungen  darüber  lassen  sich  kaum  anstellen. ') 

Man  wird  nicht  fehlgehen,  wenn  man  behauptet,  dass  diese  Barometermaxima  zwar  thermisch 
angeregt,  aber  nicht  völlig  thermisch  bedingt  sind,  dass  es  nicht  zumeist  das  grössere  spezifische 
Gewicht  der  Luftsäule  über  dem  Orte  des  Barometermaximums  ist,  welches  den  höheren  Druck 
hervorbringt,  sondern  dass  dasselbe  ein  Effekt  des  vertikalen  Kreislaufes  ist.  Dabei  meine  ich 
nicht  die  Wirkung  der  vertikalen  Komponente  der  Luftbewegung,  sondern  die  Anhäufung  von 
Luftmassen  über  dem  Orte  einer  herabsinkenden  Luftbewegung.  ^ 

Dass  trotz  der  Erwärmung,  die  mit  dem  Herabsinken  der  Luft  verbunden  ist,  das  Herab- 
sinken fortdauert,  liegt  z.  Th.  in  dem  Beharrungs -Vermögen  der  einmal  eingeleiteten  Bewegung, 
zum  Theil  schafft  sich  die  Anticyklone  die  Bedingungen  ihrer  Fortdauer  selbst  in  dem  sie  infolge 


1)  Die  zahlreichen  Beobachtungen  bei  Drachenaufstiegen  zu  Berlin,  Hamburg  und  Hald 
<Jütland)  haben  über  die  Höhenlage  und  Mächtigkeit  der  oberen  Luftschichten,  in  denen  die  Tem- 
peratur-Umkehrung stattfindet,  viele  Aufschlüsse  gebracht.  Mittlere  untere  Grenze  Berlin: 
Winter  900,  Sommer  1300  m,  Hald:  Mittel  900  m,  ohne  die  , Bodeninversionen'*,  die  direkt 
durch  lokale  Ausstrahlung  entstehen  und  vom  Boden  bis  zu  ca.  400  (Winter)  oder  200  m  (Sommer) 
hinaufreichen.  Mittlere  Mächtigkeit  der  Inversionen  der  höheren  Schichten  300 — 600  m.  Die  In- 
versionen treten  zumeist  bei  SE.-  bis  NE.-Winden  auf  (Aufstiege  bei  £. — NE.  gaben  in  75 — 90% 
der  Fälle  Inversionen),  also  bei  einem  Barometer-Maximum  über  dem  Festlande.  Geht  man  bei 
Inversionen  dem  vorherrschenden  Winde  entgegen,  so  kommt  man  an  der  Erdoberfläche  in 
kältere  Gebiete,  nähert  sich  einem  Kälte-Maximum.  Der  Sitz  der  Wärme  in  den  Inversionen  liegt 
demnach  in  den  höheren  Schichten  (in  den  auf  geneigter  Bahn  herabsinkenden  Luftmassen  aus 
dem  Centrum  des  Barometer-Maximums,  die  dynamisch  erwärmt  sind). 

2)  Mit  Maurers  (und  Traberts)  Strahlungsko^'ffizienten  ergiebt  sich  die  Abkühlung  einer 
Luftmasse  durch  Strahlung  zu  rund  3  ^  pro  Tag,  so  dass  ein  Herabsinken  um  300  m  pro  Tag  oder 
um  3'/«  niiö  pro  Sekunde  diesen  Wärmeverlust  gerade  kompensiren  würde.  Mit  F.  Verys 
Strahlungskoeffizienten  gerechnet,  mtisste  die  verticale  Bewegung  ca.  fünfmal  grösser  sein  oder 
1 V«  cm  pro  Sekunde  betragen.  Die  Luft  sinkt  aber  nicht  direct  vertical  herab,  sondern  mit  einer 
grösseren  horizontalen  Componente,  wodurch  die  Ausstrahlung  an  Zeit  gewinnt. 

3)  Da  die  unten  abfliessende  Luft  eine  viel  grössere  Reibung  zu  überwinden  hat,  als  die 
oben  zufliessende,  so  muss,  um  den  Kreisprozess  zu  erhalten,  unten  ein  Überdruck  gegen  die 
Umgebung  bestehen. 
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der  Trockenheit  und  Dlathermansie  der  herabsinkenden  Luft  den  Wärmeverlust  an  der  Erdober- 
fläche steigert,  dort  kalte  sohwere  Luftmassen  erzeugt,  welche  unten  allseitig  abfliessen  und  dafür 
ständig  Luft  von  oben  als  Ersats  herbeixiehen.  *) 

Barometermaxima,  welche  nur  durch  das  spezifische  Gewicht  der  Luftsäule  bedingt  werden, 
durften  relativ  selten  vorkommen,  zumeist  in  der  Form  fortschreitender  Kältewellen  wie  in  Nord- 
amerika, oder  mehr  oder  weniger  bandförmiger  Streifen  kalter  Luft  im  Rücken  der  abziehenden 
Depressionen.  Sowie  ein  solches  Kältegebiet  einige  Zeit  stationär  wird,  muss  die  kalte  Luft  zu 
fallen  beginnen,  unten  ausfliessen  und  ein  vertikaler  Kreislauf  sich  einstellen,  in  dem  die  höheren 
Schichten  erwärmt  werden,  wie  in  dem  vorigen  Falle.  Nur  rasch  wandernde  Barometermazima 
werden  einen  anderen  Typus  liefern  können.  *) 

Ein  grrosser  Theil  der  Barometermaxima  kann  nur  dynamisch  bedingt  sein,  wie 
die  warmen  Barometermaxima  des  Sommerhalbjahres,  zuweilen  auch  des  Winter- 
halbjahres und  manche  Barometermaxima  des  Winters  über  den  Ozeanen  in  höheren 
Breiten.  Das  langandauernde  Barometermaximum  über  Mittel-  und  W^esteuropa  im 
September  1895  war  von  sehr  hoher  Temperatur  begleitet,  und,  was  besonders  be- 
zeichnend, die  positive  Temperaturanomalie  nahm  mit  der  Höhe  zu  und 
erreichte  vielleicht  in  einer  Höhe  von  2 '/2 — 3  km  ihr  Maximum. 5>) 

In  grossen  Höhen  war  es  Tag  und  Nacht  sehr  warm,  während  in  den  Niederungen  die 
längere  Nacht  schon  durch  Strahlungskälte  die  Temperatur  erniedrigte,  was  die  Andauer  des 
Barometermaximums  verstärkt  haben  mag.  Ähnlich  trat  das  Barometermaximnm  vom  September  1898 
auf.  Zu  Greenwich  trat  das  Jahresmaximum  der  Temperatur  am  24.  September  ein  (30.7®)  und 
Berson  konnte  feststellen,  dass  hohe  Wärme  bis  gegen  6  km  hinaufreichte.  Auch  die  Hitze- 
periode in  Mitteleuropa  um  die  Mitte  August  1892  ist  lehrreich,  indem  sich  im  Gebiete  einer  hohen 
positiven  Temperaturanomalie  Barometermaxima  einstellten,  ebenso  wie  im  Juli  1904,  und  zu  Anfang 
September  1903.  Solche  warme  Barometermaxima,  wie  die  des  September  1895  und  1898,  hätten 
rasch  durch  Barometerdepressionen  aufgelöst  werden  müssen,  wenn  sie  nicht  dynamisch  bedingt 
gewesen  wären.  Im  Gegenteil  aber  wurden  sie  von  den  Depressionen  gemieden.  Lehrreiche  Seiten- 
stücke bilden  die  andauernden  Barometermaxima  im  Nordwesten  von  Europa  über  dem  warmen 
Nordatlantischen  Ozean  im  Januar  1891,  sowie  im  Januar  1896,  wo  der  Luftdruck  über  dem 
warmen  Meere  sich  bis  zu  790  mm  steigerte.  Im  Jahre  1893  hielt  sich  der  hohe  Druck  im  Nord- 
westen über  dem  Atlantischen  Ozean,  während  gleichzeitig  über  Mitteleuropa  extreme  Kälte  herrschte, 
eine  verbreitete  Schneedecke  bestand  und  gelegentlich  heiteres  Wetter  mit  starker  Wärmeaus- 
strahlung sich  einstellte.  Trotzdem  blieb  der  hohe  Druck  über  dem  warmen  Ozean.  Solche  Bei- 
spiele der  Unabhängigkeit  der  Barometermaxima  von  der  Temperatur  Verteilung  nicht  bloss  an  der 
Erdoberfläche,  sondern  bis  zu  grossen  Höhen  hinauf,  Hessen  sich  leicht  vermehren.  Die  grossen 
Barometermaxima  müssen  demnach  dynamisch  bedingt  sein,  ähnlich,  wie  die  Barometermaxima 
über  den  Ozeanen  an  der  Grenze  der  Tropen.  Sie  bezeichnen  die  Stellen,  wo  die  obere  Luft- 
Zirkulation  sich  staut,  wie  dies  durch  eine  Steigerung  der  Rotationsgeschwindigkeit  derselben  ein- 
treten kann,  wodurch  die  rotierenden  Luftmassen  äquatorwärts  abgedrängt  werden,  was  eine  An- 
häufung von  Luft  und  damit  eine  Steigerung  des  Luftdruckes  an  der  Erdoberfläche  zur  Folge  hat.  *) 


1)  Ein  Kältezentrum  an  der  Erdoberfläche  könnte,  nach  der  Theorie  von  Ferrel,  eine 
Cyklone  erzeugen,  also  eine  Cyklone  mit  kaltem  Zentrum.  Dieselbe  entsteht  dadurch,  dass  die 
von  allen  Seiten  der  Gegend  des  Kältemaximums  in  der  Höhe  zuströmende  Luft  oben  eine  Cyklone 
entstehen  lässt  (s.  S.  413,  Fig.  36),  welche,  wenn  sie  sich  kräftig  ausbilden  kann,  auch  an  der 
Erdoberfläche  den  Luftdruck  sinken  macht.  Es  stehen  aber  der  Bildung  solcher  Oyklonen  so  viele 
Hindernisse  entgegen,  namentlich  die  starke  Erwärmung  der  Luft  bei  rascherem  Herabsinken,  dass 
sie  in  Wirklichkeit  nur  höchst  selten  an  der  Erdoberfläche  auftreten  dürften. 

2)  Der  Umstand,  dass  nach  Teisserenc  de  Bort  in  sehr  grossen  Höhen  über  den  Barometer- 
maxima die  grösste  Kälte  anzutreffen  ist  (S.  S.  406),  muss  die  Stabilität  der  Anticyklonen  unter- 
stützen. 

3)  Auf  dem  St.  Bernhard  war  der  September  1895  um  4.2°  zu  warm  (er  war  überhaupt 
der  wärmste  Sommermonat  seit  1887,  desgleichen  auf  dem  Obir),  auf  dem  Sonnblick  um  2.6°. 

4)  Schon  Sir  John  Herschel  hat  in  seinen  Familiär  Lectures  (Weather)  die  Ursache  der 
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Das  ist  auch  die  Ansicht  von  Bigelow,  der  sich  die  Entstehung  eines  Barometermaximnms 
so  vorstellt :  Eine  Luftmasse,  etwa  im  Cumulo  stratns-Niveau,  Terlässt  durch  einen  Bruch  in  den 
Gradientfiächen,  (Verminderung  des  Gefälles  und  damit  der  Geschwindigkeit  der  oberen  Ostdrift)  die 
normale  Kreisbahn  und  geht  nach  Norden.  Alsbald  biegt  sie  dann  unter  der  Einwirkung  der  ablenkenden 
Kraft  der  Erdrotation  nach  Süden  um,  und  der  Beginn  zu  einer  anticyklonalen  Bewegung  ist  gegeben. 
In  den  unteren  Schichten  yon  Cumulus-Niveau  abwärts,  kann  dabei  die  Störung  in  den  mittleren 
Gradienten  so  heryortretend  werden,  dass  sich  eine  komplete  antioyklonale  Rotation  ausbildet 
Dabei  wird  durch  die  niedersinkende  Bewegung  im  Wirbel  auch  die  Greschwindigkeit  der  oberen 
Ostwärtsdrift  verlangsamt.  Der  Vorgang  markiert  als  abwechselndes  Steigen  und  Sichsenken  der  oberen 
Gradienten  und  die  begleitenden  anticyklonalen  Bewegungen  die  sukzesiven  Bestrebungen  xu  einer 
Selbstregulation,  welche  die  Atmosphäre  als  thermische  Maschine  sich  auferlegt.  Diese  Pulsationen 
erscheinen  auf  den  Wetterkarten  als  eine  Prozession  von  Hoch-  und  Kiederdruckgebieten,  welche 
die  mittleren  Breiten  durchziehen.  Derart  ergiebt  sich,  dass  die  Anticyklonen  nicht  bloss  eine 
grössere  Fläche  einnehmen  als  die  Cyklonen,  sondern  auch  in  ihrer  Bildung  den  Cyklonen  voraus- 
gehen. Es  giebt  viele  Fälle,  in  welchen  eine  einzige  Anticyklone  die  Vereinigten  Staaten  bedeckt, 
ohne  das  Auftreten  einer  bemerkenswerten  Cyklone,  nur  begleitet  von  unregelmässigen  Depres- 
sionen an  ihrem  Bande.  Die  allgemeine  Cirkulation  bildet  zuerst  die  Barometermaxima  in  ab- 
steigenden Wirbeln,  und  diese  dann  an  ihren  Rändern  die  Barometermlnima  mit  aufsteigender  Cir- 
kulation. *) 

Wir  sind  von  jeher  der  Ansicht  gewesen,  dass  die  Mehrzahl  der  grossen 
atmosphärischen  Wirhel,  namentlich  die  langlebigen  grossen  Wintercyklonen 
sowie  die  Anticyklonen'-^)  in  ihrem  Ursprünge  auf  Störungen  der  allgemeinen  (oder  der 
mehr  lokalen)  atmosphärischen  Zirkulation  zurückzuführen  sind.  '0  Die  Ergebnisse  der 
Wolkenbeobachtungen  in  den  Vereinigten  Staaten  haben  B  ige  low  zu  demselben 
Schlüsse  geführt,  er  war  aber  in  der  Lage,  diese  Theorie  auf  Grund  der  Wolken- 
messungen zu  spezialisieren,  auszubauen  und  besser  zu  begründen.^) 


Anticyklonen  in  den  oberen  vom  Äquator  abfliessenden  Luftströmungen  gesehen.  Auch  von  mehreren 
anderen  Seiten  ist  schon  die  Analogie  der  grossen  Barometermaxima  der  aussertropischen  Breiten 
mit  den  Gürteln  hohen  Luftdruckes  an  der  Grenze  der  Tropenzone  hervorgehoben  worden.  Aber 
erst  Möller  hat  für  diese  Anschauungen  eine  theoretische  Basis  geliefert  und  Ferrel  hätte  in 
derselben  eine  Ergänzung  seiner  Theorie  des  atmosphärischen  Kreislaufes  sehen  müssen,  durch 
welche  auch  die  jedenfalls  zeitweilig  eintretenden  Störungen  desselben  in  eine  seinem  System  ent- 
sprechende Beziehung  zu  den  beobachteten  Witterungserscheinungen  gebracht  werden. 

1)  Oft  nähert  sich  in  den  östlichen  Vereinigten  Staaten  eine  grosse  Anticyklone  dem  Ozean 
und  erzeugt,  obgleich  von  keiner  Cyklone  begleitet,  dort  plötzlich  an  ihrem  Rande  einen  Wirbel  von 
grosser  Heftigkeit  bloss  in  Folge  der  Nachbarschaft  von  Luftmassen  von  sehr  verschiedener  Tem- 
peratur. Solche  lokale  Stürme  bilden  sich  zuweilen  an  der  atlantischen  Küste  in  einer  einzigen 
Nacht  und  können  dort  die  Kraft  von  Hurrikanen  erreichen.     (B  ige  low). 

2)  Hann.    Zur  Lehre  von  den  allgemeinen  atmosphärischen  Strömungen.    Zeitschr.  f.  Met 

1879.  S.  39. 

3)  Hann.  Studien  über  die  Luftdruck-  und  Temperatur- Verhältnisse  auf  dem  Sonnenblick- 
gipfel  nebst  Bemerkungen  über  deren  Bedeutung  für  die  Theorie  der  Cyklonen  und  Anticyklonen. 
Sitzb.  d.  Wien.  Akad.  B.  d.  C.    April  1891.    S.  440—447. 

4)  Meine  allg.  Darstellung  vom  Jahre  1899,  angeregt  durch  Möller,  mag  hier  in  einer 
Anmerkung  Platz  finden:  Grössere  Temperaturunterschiede  in  der  Richtung  der  Breitekreise, 
wie  sie  namentlich  im  Winter  in  hohem  Grade  (zwischen  Kontinent  und  Ozean  sich  einstellen, 
ändern  das  obere  meridionale  Temperaturgefälle  und  damit  den  meridionalen  Gradienten.  Dadurch 
werden,  je  nachdem  derselbe  vermindert  oder  gesteigert  wird,  die  rasch  rotierenden  Luftmassen 
des  Polarwirbels  entweder  gestaut  oder  in  ihrem  Abfluss  gegen  den  Pol  hin  beschleunigt.  Die 
dadurch  bedingten  Druckänderungen  pflanzen  sich  an  die  Erdoberfläche  fort  und  erzeugen  daselbst 
Barometermaxima  und  Barometermlnima  mit  den  sie  begleitenden  Luftzirkulationen.  Die  derart 
eingeleitete  Störung  schreitet  dann  mit  der  allgemeinen  oberen  Luftbewegung  über  die  Erdober- 
fläche fort,  wobei  ihre  Fortpflanzung  nach  Richtung  und  Geschwindigkeit  von    der  daselbst  prä- 
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IV.  Die  Erhaltungstendenz  der  Witterung.    Witterungetypen. 

Wenn  man  die  Änderungen  der  meteorologischen  Elemente  von  einem  Tage 
zum  anderen  aufmerksamer  verfolgt,  so  findet  man  bald,  dass  bei  dem  fast  beständigen 
und  scheinbar  gänzlich  nnregelmässigen  Wechsel  der  Witternng,  d.  i.  der  mehr  oder 
minder  rascher  Folge  kalter  anf  warme,  nasser  auf  trockene  Tage  und  umgekehrt^ 
die  Häufigkeit  eines  Wechsels  doch  seltener  ist,  als  die  einer  Aufeinanderfolge  in 
gleichem  Sinne.  Es  existiert  eine  Tendenz  zur  Erhaltung  des  jeweilig 
herrschenden  Witt  er  ungs  Charakters. 

So  ist  z.  B.  zu  Brüssel  die  Wahrscheinlichkeit  eines  Wechsels,  nachdem  ein 
bestimmter  Charakter  der  Temperatur  schon  r  Tage  geherrscht  oder  r  Eegentage 
sich  gefolgt  sind,  folgende: 

Wahrscheinlichkeit  eines  Wechsels,  0 

Nach  einer  Andauer  von       1 
Temperatur  .25 

Regen  .37 

Die  Wahrscheinlichkeit  eines  Wechsels  wird  demnach  mit  Zunahme  der  Dauer 
eines  bestimmten  Witterungscharakters  geringer.  Also  je  länger  Regenwetter  schon 
angehalten  hat,  desto  grösser  ist  die  Wahrscheinlichkeit,  dass  der  nächste  Tag  wieder 
ein  Regentag  ist.  Dasselbe  gilt  für  eine  Folge  positiver  und  negativer  Temperatur- 
abweichungen. Hat  sich  einmal  ein  bestimmter  Witterungstjpus  eingestellt,  sich  als 
solcher  gleichsam  durch  seine  Andauer  deklariert,  so  hat  er  die  grösste  Wahr- 
scheinlichkeit, sich  noch  einige  Zeit  zu  erhalten. 

Dabei  wird  natürlich  die  Wahrscheinlichkeit  des  Eintretens  einer  solchen 
Periode  gleichsinnigen  Witterungscharakters  um  so  kleiner,  die  Häufigkeit  einer 
solchen  um  so  geringer,  je  länger  dieselbe  ist.    Die  Wahrscheinlichkeit  der  Fortdauer 
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existierenden  Luftdruck-  und  Temperaturverteilung  wesftntlioh  beeinflusst  wird.  Die  Energie  dieser 
atmosphärischen  Störungen  findet  ihr  Äquivalent  in  der  Abnahme  der  Rotationsgeschwindigkeit 
der  oberen  Luftzirkulation,  der  Polarwirbel  leistet  Arbeit  auf  Kosten  seiner  Botationsgeschwindigkeit. 

Da  im  Winterhalbjahr  wegen  des  verstärkten  Temperaturgefälles  (das  dann  doppelt  so  gross 
als  im  Sommer  ist)  die  Botationsgeschwindigkeit  des  Polarwirbels  am  grössten  ist  und  zugleich  auch  die 
Temperaturunterschiede  in  der  Richtung  der  Breitekreise  am  grössten  sind,  welche  diese  Botation 
stören,  und  der  Luft  gestatten  die  Breitekreise  zu  verlassen,  gegen  den  Pol  oder  Äquator  hin  abzu- 
fliessen,  Druck  vermindernd  oder  stauend  zu  wirken,  so  sind  dann  auch  die  Barometenninima  und 
•Maxima  am  intensivsten  und  die  Cyklonen  am  häufigsten.  Aber  nicht  bloss  die  Temperaturdifferenzen 
zwischen  Ost  und  West,  auch  Anomalien  der  vertikalen  Temperaturverteilung  können  die  atmo- 
sphärische Zirkulation  zu  Kraftäusserungen  an  der  Erdoberfläche  anregen,  indem  sie4abile  dynamische 
Gleichgewichtszustände  schaffen  und  eine  Massenmischung  der  unteren  ruhenden  und  der  oberen 
rasch  bewegten  Luftmassen  veranlassen,  welche  die  letzteren  retardiert  und  ihnen  dann  gestattet, 
polwärts  abzufliessen,  was  an  der  Erdoberfläche  zur  Bildung  von  Barometerdepressionen  Veran- 
lassung giebt. 

Wenn  man  bedenkt,  dass  in  Amerika  die  Geschwindigkeit  der  oberen  allgemeinen  Ostdrift 
circa  2  mal  grösser  ist  als  in  Europa,  so  liegt  die  Annahme  nahe,  dass  sie  durch  die  Wirbelbilduugen 
über  dem  atlantischen  Ozean  eine  Verlangsamung  erfährt. 

1)  Die  Wahrscheinlichkeit  eines  Wetterwechsels  nach  1,  2,  3  etc.  Tagen  berechnet  sich 
aus  p :  (P+P')»  ^ei^  P  die  Zahl  der  Perioden  von  r  Tagen  ist,  p'  die  Gesamtzahl  der  längeren 
Bann,  Meteorologie.  30 
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derselben  nach  Ablauf  einer  gewissen  Dauer  kann  hingegen  fortwährend  zunehmen, 
obgleich  sie  nie  1  erreichen  kann,  i) 

Um  einen  Massstab  zu  bekommen,  nach  welchem  man  die  Tendenz  zur  Erhaltung  des 
gleichen  Witterungscharakters  beurteilen  kann,  muss  man  die  beobachtete  Wahrscheinlichkeit  des 
Witterungswechsels  mit  der  theoretischen  Wahrscheinlichkeit  desselben  yergleichen,  d.  h.  mit  jener, 
bei  weicher  ein  Wechsel  ebenso  wahrscheinlich  ist,  als  eine  Fortdauer,  die  Aufeinanderfolge  der 
Erscheinungen  demnach  keinerlei  Beeinflussung  erkennen  lässt,  sondern  als  blosses  Spiel  des  Zufalls 
erscheint.  Diese  Wahrscheinlichkeit  wftre,  wenn  beide  Kategorien  des  Wetters  gleich  häufig  auf- 
treten, */s,  dies  ist  aber  zumeist  nicht  der  Fall,  es  ist  ja  die  Zahl  der  positiven  und  negatiTen 
Abweichungen  innerhalb  einer  bestimmten  Zeit  bei  allen  meteorologischen  Elementen  fast  stets 
ungleich. 

In  einer  172  jährigen  Reihe  von  Jahresmengen  des  Regenfalles  zu  Padua  finden  sich.  92 
negative  und  80  positive  Abweichungen  vom  Gesammtmittel,  und  69  Wechsel  von  trockenen  zu 
nassen  Jahren  oder  umgekehrt.  Die  Wahrscheinlichkeit,  dass  ein  Jahr  zu  trocken  ist,  ist  demnach 
92 : 1 72  —  0.53,  die  Wahrscheinlichkeit  eines  nassen  Jahres  0.47.  Würde  die  Aufeinanderfolge 
der  trockenen  und  nassen  Jahre  ganz  vom  Zufall  abhängen,  so  wäre  die  Wahrscheinlickeit  eines 
Wechsels  2x0.53x0.47  ■■0.498,  die  beobachtete  Wahrscheinlichkeit  eines  Zeichenwechsels  ist 
aber  bloss  0.401,  also  erheblich  geringer.  Bezeichnen  wir  mit  V  die  beobachtete  Wahrscheinlich- 
keit eines  Wechsels,  mit  Y  die  berechnete,  so  kann  man  (nach  Koppen)  den  Quotienten  (V' — Y)  :  V 
als  Index  der  Erhaltungstendenz  ansehen.    In  unserem  Falle  ist  derselbe  0.199. 

Dreissigjährige  Beobachtungen  zu  Brüssel  geben  für  die  Veränderlichkeit  von  einem  Tage 
zum  anderen: 


V  beobachtet 

V  berechnet 

Index    der    Erhaltungs- 
tendenz 


Temperatar     |  Begenperiodea  .Trockenperiodea 


0.194        I         0.294  0.314 

0.498        !         0.481        !         0.519 


0.810  0.389 


0.395 


Es  ist  demnach  für  die  Temperatur  wie  für  die  Niederschläge  die  Wahrscheinlichkeit  der 
Erhaltung  des  eben  herrschenden  Witterungscharakters  grösser,  als  die  eines  Wechsels. 

Für  die  Wahrscheinlichkeit  eines  Zeichenwechsels  der  Temperatnrabweichong 
von  einer  Jahreszeit  zur  folgenden  oder  nächstfolgenden  in  Mitteleuropa  hat  Koppen 
folgende  Zahlen  gefunden: 

Wahrscheinlichkeit  eines  Wechsels  vom 

Winter  zum  Frühling        Frühling  zum  Sommer        Sommer  zum  Herbst  Herbst  zum  Winter 

0.49  0.45  0.38  0.45 

Winter  zum  Sommer  Frühling  zum  Herbt  Sommer  zum  Winter  Herbst  zum  Frühling 

0.44  0.40  0.50  0.52 

Die  Wahrscheinlichkeit  einer  Änderung  des  Temperaturcharakters  ist  vom 
Sommer  zum  Herbst  am  kleinsten,  vom  Winter  zum  Frühling  am  grössten.  Die 
Wahrscheinlickeit,  dass  auf  einen  zu  kalten  oder  zu  warmen  Winter  ein  gleicher 
Sommer  folgt,  ist  etwas  grösser,  als  die  einer  Änderung,   dagegen  ist  kein  Schluss 


1)  Wl.  Koppen,  Die  Aufeinanderfolge  der  unperiodischen  Witterungsersoheinungen  nach 
den  Grundsätzen  der  Wahrscheinlichkeitsrechnung  untersucht.  Wild,  Rep.  f.  Met.  B.  IL  1871. 
Auf  diese  gewissermassen  grundlegende  Abhandlung  muss  hier  besonders  hingewiesen  werden,  da 
der  Gegenstand  hier  nur  gestreift  werden  kann.  Es  ist  auch  seither  derselbe  in  gleichem  Umfange 
nicht  wieder  behandelt  worden,  sondern  nur  in  Bezug  auf  einzelne  meteorologische  Elemente, 
a  auch  Ref.  in  Zeitschr.  f.  Met.  B.  VH.  1872.  S.  369.  —  H.  Meyer,  Die  Niederschlagsverhfilt- 
nisse  von  Deutschland.  Archiv  der  Seewarte  XI.  1888.  —  A.  Riggenbach,  Die  Niederschlags- 
Verhältnisse  von  Hasel.  Zürich  1891.  Die  Wahrscheinlichkeit  des  Wetterwechsels.  S.  21—32. 
—  Die  theoretischen  Grundlagen  findet  man  bei  Sprung,  Lehrbuch.    S.  376  etc. 
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gestattet  vom  Charakter  des  Sommers  aaf  jenen  des  kommenden  Winters.  Die 
Frage,  ob  man  ans  dem  Temperatarcharakter  des  Winters  auf  jenen  des  folgenden 
Sommers  schliessen  kann,  ist  oft  untersucht  worden. 

Aus  den  100  jährigen  Temperaturbeobachtungen  zu  Wien  ergab  sich,  dass  nach  einem  sehr 
kalten  oder  sehr  warmen  Winter  in  70  Proz.  der  Fälle  auch  der  folgende  Sommer  zu  kalt  oder 
zu  warm  war,  also  eine  Abweichung  in  gleichem  Sinne  zeigte,  wogegen  zwischen  Sommer  und 
folgendem  Winter  nur  in  45  Proz.  aller  f^lle  eine  Übereinstimmung  der  Abweichungen  bestand. 
Dabei  zeigte  sich,  dass,  wenn  die  Temperaturanomalie  einer  Jahreszeit  eine  beträchtliche 
Grösse  erreicht  (1  ^  und  darüber),  die  Wahrsoheinlichkeit,  dass  die  folgende  Jahreszeit  in  gleichem 
Sinne  abweicht,  erheblich  verstärkt  wird.  Am  schwächsten  tritt  diese  Tendenz  der  Erhaltung 
gleicher  Anomalie  beim  Übergang  vom  Winter  zum  Frühling  auf.     (Hann.) 

Hellmann  fand,  dass  bei  den  Beziehungen  zwischen  Winter-  und  Sommertemperaturen 
die  Grösse  der  Temperaturabweichung  des  Sommers  ausschlaggebend  scheint.  In  Berlin  folgte 
(seit  1720)  auf  einen  massig  warmen  Sommer  zumeist  ein  milder  Winter,  dagegen  ist  die  Folge 
eines  solchen  auf  einen  sehr  warmen  Sommer  sehr  unwahrscheinlich.  Das  Gesamtergebnis  seiner 
bezüglichen  Untersuchungen  fasst  Hellmann  in  folgende  Sätze  zusammen: 
Nach  einem  massig  milden  Winter      ^  ein  kühler  Sommer 

warmer       , 
kühler 

sehr  kühler  Sommer 
massig  milder  Winter 
kalter  Winter 


sehr  milden  , 

massig  kalten  ^ 

sehr  kalten  ^ 

massig  warmen  Sommer 
sehr  warmen  , 


folgt 
am  wahrscheinlichsten 


Die  nächsten  Ursachen  einer  gewissen  Beständigkeit  der 
Witterungstypen.  In  einem  vorausgegangenen  Abschnitte  sind  die  meteorolo- 
gischen Verhältnisse  erörtert  worden,  welche  neben  der  Richtung  der  allgemeinen  Luft- 
strömungen die  Bahnen  der  atmosphärischen  Wirbel  oder  Depressionsgebiete  vornehmlich 
bestimmen.  Als  solche  wurden  erkannt  die  schon  vorher  bestehende  Luftdruck-  und 
Temperaturverteilung.  Die  wandernden  Barometerminima  sind  die  Hauptursache  der 
Veränderlichkeit  der  Witterung,  die  mehr  oder  weniger  ständigen  grossen  Depres- 
sions- und  Hochdruckgebiete,  welche  von  ersteren  fortwährend  teilweise  umkreist  werden, 
bilden  dagegen  das  mehr  stabile  Element  unter  den  Witterungsfaktoren.  Die  durch- 
schnittliche Witterung  oder  das  Klima  von  Europa  hängt  hauptsächlich  ab  von  der 
mittleren  Lage  und  den  jahreszeitlichen  Verschiebungen :  I .  des  grossen  subtropischen 
ozeanischen  Barometermaximums  im  Südwesten  von  Europa  bei  den  Azoren  und 
Madeira,  2.  von  dem  grossen  beständigen  Luftdruckminimum  über  dem  Atlantischen 
Ozean  im  Nordwesten  von  Europa,  das  namentlich  im  Herbt  und  Winter  eine  do- 
minierende Rolle  spielt,  3.  von  dem  Hochdruckgebiete  über  Sibirien,  das  im  Winter 
einen  Ausläufer  oder  Rücken  höheren  Druckes  quer  durch  Russland  bis  in  das  Alpen- 
gebiet aussendet  (von  Woeikoff  die  grosse  Achse  des  Kontinentes  genannt),  und 
4.  in  geringerem  Masse  auch  von  dem  sekundären,  ziemlich  ständigen  Luftdruck- 
minimum über  dem  Mittelmeer,  das  namentlich  die  Witterung  von  Südeuropa  be- 
einflusst. 

Aktionszentren  der  Atmosphäre.  Die  eben  genannten  ständigen  Tief- 
und  Hochdruckgebiete,  welche  das  System  der  unteren  Luftströmungen  und  damit 
auch  das  Wetter  in  ihrer  Umgebung  bedingen,  hat  TeisserencdeBortdie  „Aktions- 
zentren der  Atmosphäre"  genannt.  Diese  letzteren  nehmen  dadurch  besonderen  Ein- 
fluss  auf  den  Charakter  der  Witterung  der  Monate  und  Jahreszeiten,  dass  sie  mehr 
oder  weniger  Neigung  haben,  sich  zeitweise  zu  verlagern  oder  Teilminima  (im 
allgemeinen  Sinne)  und  -Maxima  auszusenden,   die   dann  mehr  oder  weniger  lange 
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über  einem  Teil  Europas  verweilen  und  dadurch  die  Witterung  beständig  nach  einer 
Richtung  beeinflussen.  Für  die  Vereinigten  Staaten  werden  der  westliche  Flügel 
des  subtropischen  atlantischen  Barometermaximums  (bei  den  Bermudas)  mit  seinen 
jahreszeitlichen  und  seinen  unregelmässigen  Verlagerungen ,  sowie  die  wandernden 
Barometermaxima  aus  dem  britischen  Nordamerika  und  das  Barometerminimum  in 
der  Davisstrasse  die  Hauptrolle  bei  der  Festsetzung  ständigerer  Witterungstypen 
spielen.  Die  grösste  Bedeutung  für  dieselben  dürfte  das  erstgenannte  Barometer- 
maximum im  Südosten  der  Union  haben. 

Der  Einfluss,  welchen  die  grossen  Barometerminima  und  -Maxima  in  der  Um- 
gebung von  Europa  auf  die  länger  andauernden  Anomalien  der  Witterung  daselbst 
nehmen,  ist  von  Kapt.  Hoffmeyer  und  von  Teisserenc  de  Bort  genauer  nach- 
gewiesen worden.  Ersterer  hat  die  Bolle,  welche  die  Verlagerungen  der  nord- 
atlantischen Barometerminima  dabei  spielen,  untersucht^  während  der  letztere  hanpt- 
söchlich  die  Veränderungen  in  der  Lage  der  Hochdruckgebiete  zum  Gegenstand  seines 
Studiums  gemacht  hat.  ^) 

Das  grosse  nordatlantische  Barometerminimum  hat  im  Winter  sein  Zentnim  im  Südwesten 
von  Island,  aber  es  gehen  yon  da  aus  Rinnen  oder  Mulden  niedrigen  Luftdruckes,  mit  £nt Wickelung 
Ton  Teildepressionen  innerhalb  derselben,  einerseits  nach  NE  hin  ins  Eismeer,  andererseits  auch 
nach  Nordwesten  in  die  Davisstrasse.  Hoff  meyer  zeigt,  dass  je  nach  der  Entwickelung,  welche 
das  eine  oder  andere  dieser  sekundären  Minima  in  einem  bestimmten  Winter  erlangt,  der  Tem- 
peraturcharakter des  Winters  von  Nordwest-  und  Nordeuropa  ein  wesentlich  anderer  wird. 

Im  Januar  1874  war  das  Minimum  im  Nordosten  von  Island  am  stärksten  entwickelt,  der 
Luftdruck  über  dem  europäischen  Eismeer  war  ungewöhnlich  tief.  Dadurch  wurde  Nordwest-  und 
Nordeuropa  besonders  anhaltend  und  kräftig  yon  der  warmen  Luft  aus  Westen  vom  AUantischen 
Ozean  her  überflutet  und  die  Temperatur  war  bedeutend  über  dem  Normale,  auf  den  britischen 
Inseln  um  2^  in  Dänemark  um  3°,  in  Norwegen  und  Schweden  um  3 — 5®,  in  Petersburg  um  5®, 
am  Weissen  Meer  um  8^.  Dagegen  waren  die  Länder  auf  der  Westseite  des  Minimums  unge- 
wöhnlich kalt,  in  Island  war  die  negative  Abweichung  6 — 8®,  in  Westgrönland  noch  3 — S*". 

Im  Januar  1875  dagegen  war  das  Hauptminimum  im  SW  von  Island  sehr  stark  entwickelt 
und  lag  5^  südlicher  als  sonst,  dagegen  war  das  Minimum  im  Eismeer  nur  schwach.  Die  Folge 
war,  dass  Nordeuropa  zu  kalt  war,  Petersburg  und  Stockholm  um  7  ®  und  6  ®,  Dänemark  noch  am 
1^,  erst  die  britischen  Inseln  hatten  infolge  südlicher  Winde  eine  höhere  Temperatur. 

Derart  zeigt  Hoffmeyer,  dass  es  für  die  Wintertemperatur  von  NW-  und  Nordeuropa 
darauf  ankommt,  welches  von  den  Barometerminima  des  Nordatlantischen  Ozeans  das  Haupt- 
minimum wird.  Trotz  der  Nähe  des  Minimums  kann  NW-Europa  zu  kalt  sein,  wenn  ersteres  so 
lieg^,  dass  NW-Europa  südöstliche  oder  östliche  Landwinde  erhält.  Liegt  das  Hauptminimum  im 
Norden  und  ziemlich  östlich,  so  erhält  N-Europa  und  je  nach  der  Lage  auch  noch  Mitteleuropa 
starke  und  ständige  W-  oder  SW- Winde  vom  warmen  Ozean  her,  und  die  Temperatur  hält  sich 
hoch  über  dem  Mittel.  Ohne  das  Barometerminimum  im  Nordmeere  nordöstlich  von  Island  würde 
überhaupt  der  Winter  von  NW-  und  Zentraleuropa  viel  kälter  sein.  Denn  erst  dieses  Minin>nm 
lenkt  die  SW- Winde  auf  der  Südseite  des  Barometerminimums  bei  Island  weiter  nach  rechts  ab, 
so  dass  die  warme  ozeanische  Luft  auch  Nord-  und  selbst  noch  Mitteleuropa  nördlich  von  den 
Alpen  zu  Gute  kommt. 

Jede  erhebliche  Vertiefung  oder  Abflachung  des  grossen  dauernden  Barometer- 


1)  Hoffmeyer,  Die  Verteilung  des  Luftdruckes  über  dem  Nordatlantischen  Ozean  während 
des  Winters  und  sein  Einfluss  auf  das  Klima  von  Europa.  Zeitschrift  f.  Met.  B.  XIII.  1878. 
S.  337.  L.  Teisserenc  de  Bort,  Etüde  sur  Thiver  de  1879/80  et  recherches  sur  la  position 
des  centres  d'action  de  l'atmosph^re  dans  les  hivers  anormaux.  Annales  du  Bureau  Central  M^t. 
de  France.  Ann^e  1881.  T.  I.  Paris  1883.  —  Derselbe:  Etüde  sur  la  position  des  grands  centres 
d'action  de  Patmosph^re  au  Printemps.  Mois  de  Mars.  Annales  1883.  M^t.  g^n^rale.  Zeitschrift 
f.  Met.    B.  XIX.     1884.    S.  105  u.  Deutsche  Met.  Z.    B.  L     1884.    S.  22. 
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Minimams  bei  Island  bewirkt  eine  Erhöhung  oder  Emiedrigang  der  Temperatur  von 
NW  ja  selbst  noch  von  Mittel-Europa  namentlich  im  Winterhalbjahr.  Die  grösseren 
Luftdruckanomalien  bei  Island  sind  mit  einer  Wahrscheinlichkeit  von  0.80  mit  einer 
Temperatur-Abweichung  im  entgegengesetzten  Sinne  in  NW-Europa  verbunden, 
wie  folgende  aus  50  Jahrgängen  abgeleitete  Zahlen  nachweisen. ') 

Mittlere  Abweichungen 
Luftdruck  bei  Island        Temperatur  Luftdruck  bei  Uland  Temperatur 

Greenw.  u.  Brüssel  Qreenw.  u.  Brüssel 

Winterhalbjahr  +8.6  mm  —1.5  —7.7  mm  -f  1.4 

Sommerhalbjahr        +3.8  —0.5  —5.0  -f-0.7 

Ferner  fielen  alle  grösseren  positiven  Temperatur-Abweichungen  zu  Greenwich 
mit  negativen  Luftdruckabweichungen  bei  Island  zusammen  und  umgekehrt: 
Qreenwich-Temperatur  Luftdruck  bei  Island 

+  2.7  —3.0  mm  1   Wahrscheinlichkeit 

—  2.8  +4.7     ,     I  '     0.84 

Für  das  volle  Verständnis  des  Temperaturcharakters  verschiedener  Winter  in 
Mitteleuropa  ist  aber  auch  die  Berücksichtigung  der  Lage  der  grossen  Barometer- 
maxima  von  besonderer  Wichtigkeit.  Dies  hat  Teisserenc  de  Bort  erkannt  und 
die  verschiedenen  Typen  der  Winterwitterung  auf  die  relative  Lage  der  Barometer- 
maxima  zu  Mitteleuropa  zurückgeführt.     Er  unterscheidet: 

Typus  A.  Kalt  und  trocken.  Dieser  Typus  wird  hervorgebracht  durch  die 
Verschiebung  des  Maximums  von  Sibirien  bis  nach  Europa.  Das  Maximum  teilt  sich 
meist  in  zwei  Teile,  von  denen  der  westliche  Westsibirien,  Nordrussland  und  Finn- 
land einnimmt^  so  dass  der  Druck  von  da  nach  Süden  und  Südwesten  hin  abnimmt 
Die  Kälte  kommt  dann  im  Gefolge  nordöstlicher  und  östlicher  Winde. 

Die  Monate  Januar  1838,  1842,  1861,  1876,  1S79  und  Dezember  1840  ge- 
hörten in  Europa  diesem  Typus  an  (auch  der  besonders  strenge  Spätwinter  Januar 
und  Februar   1895). 

Typus  B.  Kalt  und  trocken.  Derselbe  wird  charakterisiert  durch  die  Ver- 
lagerung des  Barometermaximums  bei  Madeira  nach  Mitteleuropa  und  niedrigen 
Druck  in  Westaibirien  und  bei  den  Azoren.  Unter  diesen  Verhältnissen  erkaltet 
das  Festland  von  Europa  durch  Wärmeausstrahlung  bei  heiterem  Himmel  und  Wind- 
stille. Die  Kälte  kommt  nicht  aus  Norden  oder  Osten  (wie  z.  Teil  wenigstens  im 
vorigen  Falle),  sondern  das  Kältezentrum  liegt  über  Mitteleuropa  selbst.  Damit 
dieser  Typus  zur  vollen  Entwickelung  kommt,  sind  vorausgegangene  SchneefäUe, 
das  Vorhandensein  einer  Schneedecke  nötig.  Der  Typus  B  wird  oft  kurz  als 
„Strahlungstypus"  bezeichnet.  Ein  ausgezeichnetes  Beispiel  für  denselben  lieferte 
der  Dezember^)  1879  (ausserdem  Januar  1864  und  1880;  Dezember  1864,  1865, 
1873  und   1875). 


1)  Hann,  Die  Anomalien  der  Witterung  auf  Island  1851/1900  und  deren  Beziehungen  lu 
den  gleichzeitigen  Witterungs- Anomalien  in  NW-Europa.  Sitib.  d.  Wiener  Akad.  Jan.  1904,  Met.  Z. 
1905  8.  64  etc. 

2)  Der  Dezember  1879  war  in  manchen  Teilen  Ton  Mitteleuropa,  in  Südwestdeutechland, 
dann  auch  in  Frankreich  der  kälteste  seit  einem  Jahrhundert,  in  Paris  überhaupt  der  kälteste 
Wintermonat,  von  dem  Aufzeichnungen  existieren.  Die  Mitteltemperatur  war  in  der  Stadt  — 6.8, 
in  der  Umgebung  (Paro  S.  Maur)  —7.6,  das  Minimum  — 25.6.  Dass  die  Kälte  in  diesem  strengen 
Winter  1879/80  durch  die  Wärmeausstrahlung  des  Bodens  entstand,  wird  klar  bewiesen  durch  die 
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Typus  C.  Kalt  und  feucht.  Derselbe  entsteht  durch  die  Verschiebung  oder 
Ausbreitung:  des  ozeanischen  Maximums  nach  Norden  über  den  Atlantischen  Ozean 
oder  in  die  Gegend  der  britischen  Inseln ,  bei  gleichzeitigem  niedrigen  Dmck  über 
Mitteleuropa  und  Italien.  Es  bildet  sich  ein  Sattel  niedrigen  Druckes  zwischen  dem 
bezeichneten  Maximum  und  dem  asiatischen  Maximum,  welchen  die  Barometerminima 
von  Norden  her  als  Zugstrasse  benützen  (Type  a  couloir).  Die  Witterung  ist  kalt 
mit  vielen  Schneefällen. 

Typus  D.  Warm  und  feucht.  Niedriger  Luftdruck  über  dem  Atlantischen 
Ozean  und  Nordeuropa  bis  gegen  Sibirien  hinein^  hoher  Luftdruck  in  SW  und  Süd- 
europa.  Bei  dieser  Druckverteilung  steht  Mitteleuropa  völlig  unter  der  Herr- 
schaft der  ozeanischen  Winde  und  häufige  Depressionen  ziehen  den  im  allgemeinen 
von  W  nach  E  oder  SW  nach  NE  verlaufenden  Isobaren  entlang  vom  Atlantischen 
Ozean  her  über  Europa.  Daher  sehr  milde  und  feuchte  Witterung  (Dezember  1 880  •), 
femer  Dezember  1863,  1866,  1868,  Januar  1853,   1863,   1866,  1874,  1875). 

Typus  E.  Oleichfalls  warm  und  feucht^  dem  vorigen  ähnlich.  Das  ozeanische 
Barometerminimum  liegt  über  Frankreich  und  England  selbst^  während  das  asiatische 
Barometermaximum  sich  bis  nach  N-Russland  erstreckt  (Diese  Druckverteilung 
hatten  die  Monate  Dezember  1861,    1872,    1876,   Januar  1S60,    1872,   1873,  1877). 

In  einer  späteren  Abhandlung  hat  Teissereno  de  Bort  auch  die  Witterung  der  März- 
monate auf  Grund  ganz  ähnlicher  Typen  der  Luftdruckverteilung  untersucht.  Im  März,  wo  sich 
bei  nahe  gleicher  Länge  des  Tages  und  der  Nacht  Insolation  und  Ausstrahlung  ziemlich  das  Gleich- 
gewicht halten,  ist  der  Einfluss  dieser  Typen  schon  ein  etwas  anderer;  als  im  Winter.  Der  März 
1880,  welches  den  Strahlungstypus  B  repräsentiert,  war  warm  und  trocken  (namentlich  zu  Paris). 

Natürlich  kommen  zumeist  innerhalb  eines  Monates  viele  tJbergänge,  Vermengungen  und 
Abwechslungen  dieser  Typen  Yor,  nur  jene  Monate,  während  welcher  die  LuftdruckTcrteilnng 
ziemlich  konstant  bleibt,  zeigen  das  typische  Wetter. 

Für  den  Sommer,  wo  die  Insolation  einerseits,  Trübung  und  Regen  andererseits  einen  Haupt- 
einfluBS  auf  die  Temperatur  haben,  das  asiatische  Maximum  nicht  mehr  existiert,  ja  niedrigem 
Druck  Platz  gemacht  hat,  passen  die  Wintertypen  nicht  mehr.  Nur  der  Strahlungstypus  B,  jetzt 
warm  und  trocken  und  der  Typus  C,  kalt  und  feucht  (Maximum  in  NW,  niedriger  Druck  im 
Osten),  treten  noch  charakteristiBch  auf,  letzterer  besonders  häufig. 

V.  Beziehungen  zwischen  dem  Witterungscharakter  verschiedener  Teiie  der 

Erdoberfl&che. 

A.  Beziehungen  zwischen  der  Temperatur  des  europäischen  Nord- 
meeres  (oder  des  Golfstromes)  und  der  Temperatur  von  Nord-  und 
Mitteleuropa.     Die  wichtige  Rolle,   welche   die  Rinne  niedrigen  Luftdruckes  von 


ganz  ungewöhnliche  Wärmezunahme  mit  der  Höhe,  die  in  allen  Bergländem  Mitteleuropas  Mtk 
bemerkbar  machte.  Die  mittlere  Temperatur  yon  Wien  betrug,  während  das  Barometenrnzimum 
zentral  Über  Europa  lag  und  keine  Wärmezufuhr  durch  Winde  stattfand,  — 9**.  Man  kann  dies 
gewissermassen  als  die  normale  Temperatur  des  Dezembers  unter  48**  nördl.  Br.  betrachten,  d.  h. 
jene  Temperatur,  die  zu  dieser  Zeit  nur  infolge  der  Ausstrahlung  und  Einstrahlulig  an  Ort  Bad 
Btelle  auftreten  würde.  Zeitschrift  f.  Met.  B.  XV.  1880.  S.  81.  Die  interessanten  Tempen^ur- 
verhältnisse  des  Dezembers  1879  sind  in  genannter  Zeitschrift,  von  Teisserenc  de  Bort  in  der 
citierten  Abhandlung,  und  von  Billwiller  in  den  Schweiz.  Met.  Beob.  B.  XY.  1880,  sowie  in 
Z.  f.  Met.    1880  etc.  eingehender  beschrieben  worden. 

1)  Der  Temperaturunterschied  zwischen  Dezember  1880  und  1879  war  enorm,  in  Paris 
+  7.2  gegen  — 7.6,  in  Basel  +6.8  gegen  — 9.3.  Die  Temperatur-  und  Luftdruckyerteilung  ttber 
Europa  in  diesen  extremen  Monaten  findet  man  in  meinem  Atlas  der  Meteorologie,  Tafel  IX; 
auch  im  Atlas  von  Bartholomew-Buchan. 
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Island  gegen  das  Eismeer  hinauf,  den  nordöstlichen  Zweig  des  Golfstromes  begleitend, 
bei  der  Erwärmung  von  Nordeuropa  im  Winter  spielt,  ist  von  Kapt.  Hoffmeyer 
nachgewiesen  und  schon  oben  erörtert  worden.  Dass  dieser  niedrige  Luftdruck  im 
Zusammenhange  steht  mit  der  abnormen  Wärme  des  europäischen  Nordmeeres  im 
Winter,  kann  keinem  Zweifel  unterliegen;  die  positiven  Temperaturanomalien  sind 
überall  von  negativen  Anomalien  des  Luftdruckes  begleitet,  der  grössten  Wärmeano- 
malie (siehe  das  Kärtchen  der  Isanomalen  des  Januar)  entspricht  auch  der  niedrigste 
Luftdruck  unter  gleichem  Parallel;  die  warme  Driftströmung  des  Nordatlantischen 
Ozeans,  die  nordöstliche  Erstreckung  des  Golfstromes,  verdankt  den  kräftigen  SW- 
W^inden  ihre  weite  Ausbreitung  nach  NE  hin.  Die  SW- Winde  würden,  obgleich 
weniger  konstant  und  kräftig,  auch  ohne  Golfstrom  vorhanden  sein,  weil  das  Meer 
in  diesen  Breiten  im  Winter  stets  wärmer  ist  als  die  einschliessenden  Kontinente, 
also  der  Sitz  einer  Barometerdepression  wird,  die  auf  ihrer  rechten  Seite  (nördliche 
Halbkugel)  südliche  und  südwestliche  Winde  hat. 

Der  Nordatlantische  Ozean  wird  aber  in  mittleren  Breiten  von  einer  besonders 
warmen  und  kräftigen  Meeresströmung,  dem  Golf-  und  Antillenstrom,  mit  warmem 
Wasser  überdeckt.  Die  West-  und  SW- Winde  der  nördlichen  Barometerdepression 
treiben  das  warme  Wasser  nach  Norden  und  Nordosten,  wodurch  die  Wärmeanomalie 
erhöht,  die  Depression  und  damit  auch  die  SW- Winde  verstärkt  werden.  Dadurch 
wird  die  warme  Drift  nach  NE  hin,  die  nördliche  Erstreckung  des  Golfstromes, 
wie  man  diese  Driftströmung  kurz  nennt,  weiter  verstärkt  und  damit  auch  die  Tem- 
peraturanomalie und  die  Barometerdepression.  Man  sieht  also,  dass  sich  Tempera- 
turanomalie, Barometerdepression  und  warme  Driftströmung  gegenseitig  fördern  und 
diesem  Umstände  und  der  günstigen  Küstengestaltung  Nordeuropas  ver- 
dankt die  eingangs  erwähnte  Binne  niedrigen  Luftdruckes  ihre  Entstehung. 

Man  ist  daher  auch  berechtigt  anzunehmen,  dass  eine  höhere  Wärme  und  weitere  Erstreckung 
der  Golfstromdrift  auf  die  Vertiefung,  Ausbreitung  und  Beständigkeit  der  auf  das  Klima  Nord- 
europas so  einflussreichen  Barometerdepression  im  Westen  der  norwegischen  Küste  einen  wesentlichen 
Einflnss  haben  mnss.  Die  höhere  Wärme  der  Golfstromdrift  kann  ihrerseits  einer  kräftigeren 
EIntwicklung  und  höheren  Temperatur  der  Golf-  und  Antillenströmung  ihren  Ursprung  verdanken^ 
durch  welche  der  mittlere  Teil  des  Nordatlantisohen  Ozeans  von  besonders  warmem  Wasser  in 
grösserer  Ausdehnung  Überdeckt  wird.  Dies  verstärkt  die  SW- Winde  und  diese  treiben  das  warme 
Wasser  weiter  nach  Norden  hinauf,  wo  sich  dann  das  erörterte  System  gegenseitiger  Steigerung 
der  Wirkungen  weiter  entwickelt.  Dass  der  Golfstrom  in  mittleren  Breiten  erheblich  in  Mächtig- 
keit und  Temperatur  schwanken  kann,  ist  schon  früher  beobachtet  und  diese  Thatsache  yon 
Sabine  auch  speziell  zur  Erklärung  warmer  europäischer  Winter  herbeizogen  worden.  DamaU 
dachte  man  allerdings  noch  an  eine  direkte  Wirkung  des  warmen  Wassers  auf  die  Lufttemperatur 
von  Nordwesteuropa  (für  die  Westküsten  der  britischen  Inseln  muss  dieselbe  auch  zugestanden 
werden),  während  man  jetzt  weiss,  dass  die  Verbreitung  der  ozeanischen  Wärme  landeinwärts  durch 
die  West-  und  SW- Winde  yermittelt  wird,  diese  aber  von  einer  Verstärkung  und  entsprechenden 
Verlagerung  der  Barometerdespression  über  dem  abnorm  erwärmten  Nordatlantischen  Ozean  ab- 
hängig sind. 

Bestimmtere  Nachweise  dafür,  dass  die  Golfstromdrift  oder  die  Temperatur 
des  nordeuropäischen  Meeres  grösseren  Schwankungen  von  Jahr  zu  Jahr  unterliegti 
hat  erst  0.  Pettersson  geliefert.  Er  zeigt»  dass  die  Teraperaturabweichungen  des 
Nordmeeres  meist  lange  Zeit  in  gleichem  Sinne  andauern.  0 


1)  O.  Pettersson,  Über  die  Beziehungen  zwischen  hydrographischen  und  meteorologischen 
Phänomenen.     Met.  Z.  B.  XXXI.  1896.     S.  285. 
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Im  Jahre  1888  war  der  westliche  Zweig  des  Golfstromes  (der  Irmingerstrom) 
beträchtlich  wärmer  als  sonst,  der  östliche  (europäische)  Zweige  dagegen  bedeutend 
unter  dem  Normale,  umgekehrt  verhielt  es  sich  im  Jahre  1890.  Die  Lufttemperatur 
in  NW-Europa  war  1888  kühl,  dagegen  der  Winter  1890  mild.  Die  Winter  1881 
und  1882  bilden  einen  ähnlichen  Gegensatz.  Die  mittlere  Abweichung  der  Meeres- 
temperatur (Papay,  Faröer,  Ona)  Januar  und  Februar  war  1881  — 1.7^,  Januar 
und  Februar  1882  aber  -fO.9.  Die  mittlere  Abweichung  der  Lufttemperatur  betrug 
gleichzeitig : 


Europ. 
Nordmeer 

Schweden    Dänemark 

deutsches     deutsches 
TieHand    1  Hügelland 

West- 
Grönland 

1881 
1882 

—1.7 
0.9 

—3.5 
4.2 

—2.0 
2.6 

—1.2 
1.9 

—0.3 
1.2 

3.2 
—3.5 

Im  Winter  1S81  gab  es  kein  isländisches  Barometerminimum,  das  Minimum 
(nur  750  mm)  lag  weit  im  Süden  unter  50"  nördl.  Br.  und  hoher  Druck  über 
Ostgrönland;  im  Winter  1882  dagegen  war  das  isländische  Minimum  vertieft 
745  mm    und  niedriger  Luftdruck  bedeckte  den  Norden  Europas.  0 

Man  ersieht  aus  diesen  Zahlen,  dass  sich  der  Einfluss  der  Abweichungen  der 
Meerestemperatur  weit  nach  Mitteleuropa  hinein  erstreckt,  mit  abnehmendem  Betrage. 
Auf  der  Westseite  des  Atlantischen  Ozeans  (Grönland)  ist  der  Einfluss  der  entgegen- 
gesetzte. 

Den  Nachweis  der  Erstreckung  des  Einflusses  der  Schwankungen  der  Meeres- 
temperatur auch  auf  Mitteleuropa  verdankt  man  Meinard us. 

B.  Beziehungen  zwischen  den  gleichzeitigen  Anomalien  der 
meteorologischen  Elemente  in  weit  von  einander  gelegenen  Teilen 
der  Erdoberfläche.  —  Am  nächsten  liegt  es  solche  Beziehungen  bei  den  Mittel- 
werten des  Luftdruckes  aus  etwas  längerem  Zeiträumen  zu  vermuten  und  aufzusuchen. 
Da  der  mittlere  Luftdruck  auf  der  Erdoberfläche  als  konstant  betrachtet  werden 
darf,  so  müssen  Abweichungen  an  einem  Ort  durch  solche  von  entgegengesetztem 
Sinne  an  einem  andern  Ort  compensiert  werden.  In  der  That  hat  Blanford 
gefunden,  dass  Abweichungen  der  Luftdruckmittel  über  dem  indomalayischen  Gebiet, 
wie  sie  oft  eine  Beihe  von  Jahren  in  gleichem  Sinne  andauern,  durch  Abweichungen 
in  entgegengesetzten  Sinne  über  dem  asiatischen  Bussland  (Sibirien)  compensiert 
werden.  2)  In  letzter  Zeit  haben  namentlich  die  beiden  Lockyer  die  gleichzeitigen 
regionalen  Luftdruckabweichungen  untersucht  und  gefunden,  dass  im  Allgemeinen  die 
Erde  in  zwei  grosse  Gebiete  geteilt  werden  kann,  in  denen  die  gleichzeitigen  Druck- 
abweichungen entgegengesetzte  Zeichen  haben.  Mit  den  Abweichungen  über  der 
indischen  Area  stimmen  mehr  oder  weniger  überein:    Der  Indische  Ozean,  Ausstra- 


1)  Man  s.  die  Luftdruckkarten  dieser  Winter  bei  W.  Meinardus:  Der  Zusammenhang 
des  Winterklimas  in  Mittel-  und  Nordwesteuropa  mit  dem  Golfstrom.  Zeitschrift  der  Gesellsohaft 
f.  Erdk.  Berlin.  XXXIII.  1898.  Derselbe:  Über  einige  meteorologische  Beziehungen  zwischen  dem 
Kordatlantischen  Ozean  und  Europa  im  Winterhalbjahr,  Met.  Z.  1898.  S.  85  etc.  Femer:  Schwan- 
kungen der  nordatlantischen  Circulation  und  ihre  Folgen.     Ann.  d.  Uydrogr.  1904. 

2)  S.  Met.  Z.  1880  S.  153.  Dass  solche  Beziehungen  aus  theoretischen  Gründen  erwartet 
werden  müssen,  darauf  habe  ich  schon  früher  hingewiesen,  Met.  Z.  1879,  S.  41,  dann  1880, 
8.  158. 
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lien,  Afrika,  Europa,  entgegengesetzt  verhalten  sich:  N.-Asien,  Süd-  und  Nord-Amerika 
und  der  östliche  Pacific,  (Honolnln).  i) 

Bigelow  hat  diese  merkwürdigen  länger  dauernden  Anomalien  des  Luft- 
druckes bestätigt  und  weiter  untersucht.  Dieselben  scheinen  mit  einer  Periode  der 
Protuberanzen  auf  der  Sonne,  deren  Dauer  3.8  Jahre  beträgt,  in  Beziehung  zu  stehen. 

Zwischen  den  Anomalien  des  Luftdruckes  auf  den  Azoren  (dem  subtropischen 
Barometer-Maximum  des  Atlantischen  Ozeans)  und  jenen  auf  Island  (dem  Nord- 
atlantischen Barometer-Minimum)  besteht  eine  bemerkenswerthe  Beziehung,  auf 
welche  zuerst  Hildebrandson  aufmerksam  gemacht  hat  Eine  grössere  Verstärkung 
der  Intensität  des  bezeichneten  Luftdruck-Maximums  geht  parallel  mit  einer  Vertiefung 
des  Barometer-Minimums  bei  Island  und  umgekehrt.  Die  beiden  atlantischen  „Aktions- 
centren" der  Atmosphäre  stehen  demnach  in  einer  gewissen  Wechselbeziehung. 

Ist  der  Luftdruck  bei  den  Asoren  höher  als  im  Mittel  und  gleichseitig  der  Druck  bei 
Island  niedriger,  wie  dies  in  70  bis  80  Prozent  der  Fälle  stattfindet,  so  wird  das  normale  Luftdruck- 
gef&lle  über  dem  atlantisohen  Ozean  verstärkt,  die  atmosphärische  Maschine  arbeitet  dann  intensiTCr 
und  die  klimatische  Begünstigung  yon  Europa  erflihrt  dabei  eine  Steigerung.  Westeuropa  und 
meist  auch  noch  Mitteleuropa  haben  dann,  im  Winterhalbjahr  wenigstens,  eine  positire  Temperatur- 
Anomalie.  Das  umgekehrte  tritt  ein,  wenn  das  normale  nach  Nord  gerichtete  Luftdruckgefälle  ver- 
mindert, oder  gar  in  das  Gegentheil  umgewandelt  erscheint,  wie  folgende  Beispiele  zeigen. 

Dez.         Jan.        Febr.       Febr.        März        März  Jan.        Febr.        März 

Jahr  1881         1890         1868  .      1883        1868         1882  1881         1895         1883 

Luftdruck-Abweichung  vom  Normale.    Mm. 
Island  —8.4     —11.5       —9.5     —12.4     —10.7     —10.7  +18.8     +11.1      +10.2 

Azoren  +4.3       +2.3       +7.2       +3.1        +7.2       +7.4  —14.8      —13.2        —2.3 

Anomalie  des  Druckgefälles:   Azoren — Island 
+14.4     +12  9     +15.9      +14.7     +17.8     +18.0  —34.1      —28.2      —12.8 

Temperatur-Abweichung  zu 
Greenwich    +0.1        +2.4       +1.9       +1.9       +1.4       +2  9  —3.9       —5.8        —2.9 

Wien  +1-2       +2.9       +3.6       +14       +0.6       +5.0  —3.1        —5.4       —38 

Ist  das  normale  Luftdruckgefälle  Über  dem  Nordatlantischen  Ozean  vermindert  oder  unter- 
drückt, so  bleiben  die  warmen  Westwinde  vom  Ozean  her  mehr  oder  weniger  aus  und  Europa 
verliert  in  gleichem  Maasse  seine  klimatische  Begünstigung,  wie  obige,  allerdings  extreme  Fälle 
deutlich  genug  zeigen.') 

Es  sind  Anzeichen  dafür  vorhanden,  dass  die  Perioden  der  Dürre  und  wohl 
auch  der  Regenfälle  von  West  nach  Ost  über  die  Erde  fortschreiten,  doch  ist  diese 
Erscheinung  noch  nicht  untersncht  worden. 

Das  Aufsuchen  der  Beziehungen  zwischen  den  gleichzeitigen  Witterangs- 
anomalien weist  von  einander  entlegener  Theile  der  Erdoberfläche  verspricht  eine  Fülle 
interessanter  und  praktisch  wichtiger  Ergebnisse. 

VI.  Mehrjährige  Perioden  der  Witterung  und  cyklieche  Änderungen  dee  Klimae. 

In  den  vorausgegangenen  Abschnitten  wurde  mehrfach  gezeigt,  dass  im 
gleichem  Sinne  fortschreitende  Änderungen  der  Temperatur,  der  Regen- 
mengen und  Windverhältnisse  bisher  nicht  nachgewiesen  werden  konnten,  dass  viel- 

1)  Lockyer,  Proc.  R.  Soc.  Vol.  70  Dez.  1902,  Vol.  71  Juni  1902  u.  Vol.  73  April  1904. 

2)  Hann.  Die  Anomalien  der  Witterung  auf  Island  in  dem  Zeiträume  1851 — 1900  und 
deren  Beziehungen  zu  den  gleichzeitigen  Witterungs-Anomalien  in  W.-Europa.  Sitzb.  der  Wiener 
Akademie  B,  CXIH,  Jan.  1904.     Met.  Z.  1905  S.  64. 
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mehr,  soweit  die  Aufzeichnungen  meteorologischer  Elemente  in  frühere  Jahrhunderte 
zurückreichen,  die  Mittelwerthe  dieser  meteorologischen  Elemente  aus  längeren  Zeit- 
räumen als  konstant  betrachtet  werden  dürfen.  Auch  historische  Zeugnisse,  die  viel 
weiter  zurückreichen,  gestatten  keine  Schlüsse  auf  dauernde  Abänderungen  dea 
Klimas  grösserer  Länderflächen.  Anders  verhält  es  sich  freilich,  wenn  man  weiter  in 
der  Erdgeschichte  zurückgeht  und  geologische  Perioden  in  Betracht  zieht.  <) 

Das  Fehlen  von  im  gleichen  Sinne  fortschreitenden  Änderungen  schliesst  aber 
nicht  aus,  dass  cyklische  Änderungen  der  meteorologischen  Elemente,  viel  jährige 
Witterungsperioden,  vorhanden  sein  können.  Nimmt  man  die  Mittelwerthe 
der  meteorologischen  Elemente  aus  solchen  ganzen  Perioden,  so  werden  dieselben 
konstant  sein,  trifft  man  aber  bei  der  Berechnung  derselben  die  volle  Periodenlänge  oder 
ein  Vielfaches  derselben  nicht,  so  werden  sich  in  den  langjährigen  Mitteln  mehr 
oder  minder  hervortretende  Unterschiede  ergeben  müssen.  Dieselben  können  zur 
Entdeckung  der  Perioden  führen,  es  ist  aber  sehr  schwer  die  wahre  Länge  der 
Perioden  aufzufinden,  wenn  die  Amplitude  der  Variation  des  meteorologischen  Ele- 
mentes innerhalb  der  Periode  nicht  sehr  gross  ist,  weil  so  manche  andere  Einflüsse 
vorhanden  sind,  welche  der  Ableitung  richtiger  Mittelwerthe  aus  langjährigen 
Zeiträumen  im  Wege  stehen.  Es  ist  bisher  nicht  gelungen,  bei  irgend  einem 
meteorologischen  Elemente  eine  cyklische  Variation  von  erheblicher  Amplitude 
sicher  festzustellen. 

Bei  dem  Aufsuchen  von  meteorologischen  Perioden  kann  man  entweder  von  theoretischeii 
Überlegungen  ausgehen,  indem  man  aus  physikalischen  Gründen  das  Bestehen  einer  Periode  voa 
bestimmter  Länge  voraussetzen  zu  dürfen  vermeint,  oder  man  kann  auf  rein  empirischer  Grundlage, 
ohne  vorgefasste  Annahme  einer  Periode  von  bestimmter  Länge,  letztere  rein  aus  der  zeitlichen  Folge 
der  Variationen  des  meteorologischen  Elementes  festzustellen  sich  bemühen.  Ein  Beispiel  ersterer 
Methode  bieten  die  die  zahllosen  Versuche,  den  Einfluss  der  Sonnenfleckenperiode  auf  die  meteoro- 
logischen Elemente  zu  bestimmen.  Ein  Beispiel  für  die  zweite  Methode  bieten  die  Brückner  sehen 
35jährigen  , Klimaschwankungen*.  Nur  diese  beiden  Versuche  einer  Konstatierung  mehrjähriger 
Witterungsperioden  können  hier  ganz  kurz  behandelt  werden. 

Sonnenflecken-Periode.  Nachdem  man  den  ganz  bestimmten  und  mass- 
gebenden Einfluss  der  1 1  jährigen  Sonnenflecken-Periode  auf  die  Variationen  der 
magnetischen  Elemente  erkannt  hatte,  lag  es  nahe,  zu  versuchen,  ob  derselbe  sich 
nicht  auch  auf  die  meteorologischen  Elemente  in  ähnlicher  Weise  erstrecke.  Aber  erst 
nach  dem  Jahre  1870  etwa  sind  die  bezüglichen  Untersuchungen  von  mehreren 
Seiten  und  mit  grösserem  Eifer  aufgenommen  worden,  wozu  namentlich  Meldrum 
auf  Mauritius  und  dann  die  indischen  Meteorologen  durch  den  vermuteten  Zusammen- 
hang der  Fleckenperiode  mit  der  periodischen  Wiederkehr  von  Hungersnot  in  Indien 
den  Anstoss  gegeben  haben.  '•) 

Ch.  Meldrum,  damals  Direktor  des  Observatoriums  auf  Mauritius,  hat  zuerst 


1)  Man  s.  z.  B.  Handbuch  der  Klimatologie.     B.  I.     S.  362  etc. 

2)  Die  ältere  Litteratur  über  diesen  Gegenstand  und  die  wichtigsten  Ergebnisse  der  bezüglichen 
Untersuchungen  findet  man  bei:  Fritz,  Die  Beziehungen  der  Sonnenflecken  zu  den  magnetisebeii 
und  meteorologischen  Erscheinungen  der  Erde.  Haarlem  1878.  Derselbe:  Die  wichtigsten  perio- 
dischen Erscheinungen  der  Meteorologie  und  Kosmologie.  Leipzig  1893.  —  Hahn,  Über  die 
Beziehungen  der  Sonnenfleckenperiode  zu  den  meteorologischen  Erscheinungen.  Leipzig  1877. 
Es  dürfte  erwünscht  sein,  hier  die  Eintrittszeiten  der  Maxima  und  Minima  der  Sonnenflecken  zu- 
sammengestellt zu  finden.     Näheres  s.  m.  bei  Wolf  er  in  Met.  J.  1902.    S.  193. 


y.  Buch.    IV.  Kapitel.  475 


die  Periodizität  der  Cyklonen  und  der  Niederschläge  in  ihrer  Verbindung  mit  der 
Sonnenfleckenperiode  proklamirt  nnd  zu  allgemeinerer  Anerkennung  gebracht. 

Die  tropischen  Cyklonen  erreichen  das  Maximum  ihrer  Häufigkeit  in  den 
Jahren  der  Maxima  der  Sonnenflecken,  sie  nehmen  an  Häufigkeit  ab,  wenn  die 
Sonnenfleckenfrequenz  kleiner  wird.  Poey  hat  dies  für  die  westindischen  Cyklonen 
bestätigt  gefunden.  Gestützt  auf  die  von  Lockyer,  Symons  und  Jelinek 
gesammelten  Tabellen  über  die  Jahresmengen  der  Niederschläge  auf  der  Erdober- 
fläche glaubt  Meldrum  ferner  konstatiren  zu  können,  dass,  wenige  Ausnahmen 
abgerechnet,  mehr  Eegen  in  den  Maximum-  als  in  den  Minimum-Jahren 
der  Sonnenflecken  fällt.  Hill  fand  dies  für  die  Sommermonsunregen  Indiens 
bestätigt^  indem  sich  ein  Überschuss  des  Eegenfalles  in  der  ersten  Hälfte  des  Cyklus, 
nach  dem  Sonnenfleckenmaximum,  herauszustellen  scheint,  der  Gang  der  Variation 
selbst  schliesst  sich  aber  der  Sonnenfleckenkurve  nicht  an.  Die  Winterregen 
Nordindiens  befolgen  aber  bemerkenswerther  Weise  den  umgekehrten  Gang. 
Das  Maximum  der  Winterregen  scheint  im  Mittel  mehr  als  ein  Jahr  vor  dem 
Minimum  der  Sonnenflecken  einzutreten,  während  das  Minimum  des  Winterregen- 
falles dem  Maximum  der  Sonnenfiecken  folgt  oder  mit  ihm  zusammenfällt. 

Kassner  hat  kürzlich  gezeigt,  dass  in  den  Jahren  der  Sonnenflecken-Maxima 
die  Häufigkeit  der  Vb-Depressionen  klein  ist,  und  damit  auch  die  Niederschlagsmenge 
auf  ihrer  Zugstrasse.  (Annalen  der  Hydr.  Hamburg  1903.  S.  101).  Die  Beziehungen 
zwischen  der  Niederschlagsmenge  und  der  Zahl  der  Sonnenflecken  kann  demnach  ört- 
lich sehr  verschieden  sein. 

Es  sind  überaus  zahlreiche  Versuche  gemacht  worden,  die  Variationen  des 
Kegenfalls  (und  der  anderen  meteorologischen  Elemente)  mit  der  Sonnenflecken- 
Periode  in  Zusammenhang  zu  bringen,  mit  mehr  oder  weniger  Erfolg.  Die  bisherigen 
Ergebnisse  reichen  aber  nicht  hin,  auch  nur  einigermassen  bestimmte  Aussagen 
über  den  nassen  oder  trockenen  Charakter  der  Jahrgänge  zu  machen,  auf  Grund  des 
Ablaufes  der  Sonnenflecken-Periode.  Es  scheint,  dass  die  Perioden  oder  die  Varia- 
tionen der  Protuberanzen  oder  Sonnenfackeln  der  einflussreichere  Faktor  sind,  die 
systematische  Beobachtung  derselben  geht  aber  kaum  über  1875  zurück.^) 

Bestimmter  tritt  ein  Einfluss  der  Sonnenflecken  auf  die  mittleren  Temperaturen 
hervor,  und  es  ist  W.  Koppen  gelungen,  in  den  Variationen  der  Jahresmittel  der 
Temperatur,  namentlich  im  Tropengürtel,  aber  auch  in  den  gemässigten  Breiten  die 
Sonnenfleckenprriode  wieder  zu  flnden.  Das  Maximum  der  Temperatur  tritt 
ein  in  den  Jahren  der  Sonnenfleckenminima,    umgekehrt  sind  die  Jahre 


Jahre  der  Sonnenflecken  Maxima  und  Minima. 

Maxima: 

1805  —  1816  —  1830  —  1837  —  1848  —  1860  —  1871  —  1884  —  1894 

Minima : 
1811  —  1823  —  1834  —  1844  —  1856  —  1867  —  1879  —  1894  —  1902 
Die   mittlere  Dauer   der   Periode   ist  11.1  Jahr,  die  Dauer  des  Ansteigens  vom  Minimum  zum 
Maximum    beträgt   im   Mittel  4.6  Jahre,    der  Abfall  yom  Maximum    zum   Minimum    5.6  Jahre, 
(Newcomb).    Wm.  Lockyer  schliesst  aus  den  scheinbaren  Unregelmässigkeiten  in  dem  Eintritt 
der  Maxima  und  Minima,  auf  eine  zweite  cirka  35  jährige  Periode,  die  der   11  jährigen  Sonnen- 
flecken-Periode aufgesetzt  ist  (Met.  Z.  1902.    S.  59);   ausserdem  auch  noch  auf  eine   dritte  von 
3.8  Jahre  Dauer.    Diese  Perioden  stehen  also  im  Verhältnis  von  1:3:9. 
1)  Met.  Z.  1901.   S.  356. 
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mit  grosser  Häufigkeit  der  Sonnenflecken  kühle  Jahre.  Von  besonderer  Beweiskraft 
für  einen  Zusammenhang  der  Temperatur  an  der  Erdoberfläche  mit  dem  Flecken- 
zustand der  Sonne  ist  der  Umstand,  dass  die  Temperaturkurve  (Mittelzahlen  für 
ganze  Erdgürtel)  der  Sonnenfleckenkurve  auch  in  ihren  Unregelmässigkeiten  folgt 
Die  Amplitude  der  Variation  ist  allerdings  nicht  erbeblich.  In  dem  Tropengürtel 
ist  im  Jahre  vor  dem  Sonnenfleckenminimum  die  Temperatur  um  0-41®  höher,  zur 
Zeit  des  Fleckenmaximums  selbst  um  0.32  <>  tiefer  als  im  Mittel,  die  Schwankung 
beträgt  somit  0.73 <>;  in  den  aussertropischen  Zonen  verspätet  sich  der  Eintritt  der 
Temperaturextreme:  Temperaturabweichung  2  Jahre  nach  dem  Minimum  +0.25, 
1  Jahr  nach  dem  Maximum  der  Flecken  — 0.28®,  Amplitude  0.53  <^.  Es  muss  aber 
hierzu  bemerkt  werden,  dass  es  längere  Perioden  giebt^  in  denen  der  Einfluss  der 
Sonnenflecken  auf  die  Temperatur  kaum  kervortritt  oder  gar  nicht  zu  erkennen  iat  0 
(1815—1854  gut  ausgeprägt»  grosse  Störungen  1792—1815  und  1854—1866). 

Für  die  neuere  Zeit  und  zwar  für  die  Jahre  1870 — 1900  hat  Nordmann 
die  Untersuchung  von  Koppen  fortgesetzt  auf  Grrund  der  Jahresmittel  der  Tem- 
peratur einiger  tropischer  Stationen.  Die  Minima  der  Temperatur  fallen  auf  die 
Jahre  1870,  1S84— 1885  und  1893,  die  Maxima  auf  die  Jahre  1878,  1881,  1889 
und  1900.  Die  Amplitude  der  Schwankung  ist  O.M.  Die  mittlere  Temperatur 
der  Erde  unterliegt  einer  periodischen  Änderung,  welche  jener  der  Sonnenflecken 
parallel  geht.  Der  Effekt  besteht  darin,  dass  die  Sonnenflecken  die  mittlere  Tem- 
peratur der  Erde  vermindern.  Die  Temperatur-Kurve  hat  den  umgekehrten  Verlauf 
der  Sonnenflecken-Kurve.  (Met.  Z.  1903.  S.  320.)  Da  die  Sonne  zur  Zeit  des 
Sonnenfleckenmaximums  heisser  ist,  so  entsteht  eine  Art  Widerspruch  mit  diesem 
Ergebnis;  man  meint  denselben  dadurch  beheben  zu  können,  dass  man  annimmt^ 
die  Regen  und  die  Bewölkung,  die  zu  gleicher  Zeit  mit  den  Sonnenflecken  ihr  Maxi- 
mum erreichen,  drücken  die  Temperatur  herab,  namentlich  in  den  Tropen.  2) 

Es  muss  hier  darauf  verzichtet  werden,  auf  die  zahlreichen  Arbeiten  ein- 
zugehen, welche  die  Beziehungen  der  Temperatur  des  Jahres  oder  der  extremen 
Jahreszeiten,  der  strengen  und  milden  Winter,  der  Daten  des  Eisganges  der  Flüsse, 
der  guten  und  schlechten  Weinjahre  etc.  zu  den  Sonnenflecken  zum  Gegenstande 
haben.  Auch  dabei  muss  bemerkt  werden,  dass  die  Ergebnisse  zu  Vorausbestim- 
mungen  der  Witterung  vorläufig  keine  Grundlagen  abgeben. 

Die  Brücknersche  35jährige  Klimaperiode  stützt  sich  auf  die  bei 
sehr  verschiedenen  meteorologischen  Elementen  und  klimatischen  Erscheinungen  nach- 
weisbaren ca.  35jährigen  cyklischen  Änderungen.  Brückner  hatte  zuerst  an  den 
Schwankungen  des  Wasserspiegels  des  Kaspischen  Meeres  eine  Periode  von  nahe 
35  Jahren  entdeckt  und  dann  dieselbe  bei  anderen  abflusslosen  Seen  bestätigt  gefunden. 
Dies  führte  ihn  naturgemäss  zu  der  Untersuchung  der  Schwankungen  des  Regenfalles, 


1)  W.  Koppen,  über  mehrjährige  Perioden  der  Witterung.  Zeitschrift  f.  Met  B.  YID. 
1878.    8.  241  bis  248  und  S.  257—268;  B.  XY.  1880.    S.  279  und  B.  XVI.  1881.  S.  148  u.  149. 

2)  Eine  kurze  Übersicht  über  den  Stand  unserer  jetzigen  Kenntnisse  von  den  gleichzeitigen 
Änderungen  im  Zustande  der  Sonne  und  den  meteorologischen  und  magnetischen  Erscheinungen 
auf  der  Erde  in  ihrer  geschichtlichen  Entwicklung  gab  Sir  Norman  Lockyer,  Sept.  1903. 
Meeting  British  Assoc.     S.  Nature  V.  69  (1904)  S.  351. 

M.  s.  a.  Met.  Zeitschr.  1901.  S.  352.  Änderungen  der  Sonnentemperatur  und  Variationen  des 
Regenfalls  der  Länder  rings  um  den  Indischen  Ocean. 
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welche  gleichfalls  eine  Periode  von  35  Jahren  andeuteten.  Dieselbe  wurde  dann 
auch  bei  den  Mitteltemperaturen  wieder  gefunden.  Eine  weitere  Stütze  für  diese 
Periode  lieferten  die  viel  weiter  zurückreichenden  und  von  manchen  Störungen  der 
direkten  Temperaturablesungen  freien  Daten  über  den  Eisgang  der  Flüsse  und 
über  die  Zeiten  der  Weinernte.  E.  Richter  hat  ferner  in  den  Zeiten  des  Vor- 
rückens und  des  Rückganges  der  Alpengletscher  ebenfalls  eine  Periode  von  nahezu 
35  Jahren  konstatiert.  Die  Annahme,  dass  innerhalb  cirka  35  Jahren  regenreiche 
und  zugleich  kühle  mit  trockenen  und  warmen  Jahrgängen  abwechseln,  so  dass  man 
durchschnittlich  nach  Ablauf  von  35  Jahren  wieder  einen  mit  dem  eben  herr- 
schenden gleichen  Witterungscharakter  erwarten  darf,  erscheint  also  nach  den 
Eriahrungen  auf  sehr  verschiedenen  Gebieten  berechtigt.  Welche  Ursachen  diese 
35  jährige  Periode  haben  mag,  bleibt  vorerst  unaufgeklärt.  ^  Nach  Brückner 
waren : 

warm      1746—1755      1791— 18U5     1821—1835     1851—1870  — 

trocken  1756—1770     1781—1805     1826—1840     1856—1870  — 

kalt         1731—1745     1756—1790     1806—1820     1836—1850      1871—1885 
nass         1736—1755      1771—1780     1806—1825      1841—1855      1871-1885 

In  Bezug   auf  Details  und  auf  die  Erklärung  der  Ausnahmsgebiete   und  die 
Ursachen  derselben  müssen  wir  auf  das  Werk  von  Brückner  selbst  verweisen. 2) 


Fünftes  Kapitel. 

Atmosphärische  Störungen,  bei  denen  anch  elektrische  Erschein 
nnngen  als  kennzeichend  auftreten.    Das  Gewitter. 

Einleitung.  Die  mit  sichtbaren  und  hörbaren  elektrischen  Entladungen  ver- 
bundenen Eondensationsvorgänge  des  atmosphärischen  Wasserdampfes  nennen  wir 
Gewitter.  Das  Auftreten  von  Blitz  und  Donner  (zuweilen  Blitz  allein)  gehört 
wesentlich  zum  Begriffe  eines  Gewitters,  noch  nie  hat  man  aber  diese  Erscheinungen 
ohne  die  Begleiterscheinung  von  Regen  (Schnee)  oder  wenigstens  von  Wolken  be- 
obachtet. Was  hier  Begleiterscheinung  genannt  wurde,  ist  in  der  That  nach  den 
neueren  Forschungen  die  primäre  Erscheinung.  Das  Auftreten  grosser  elektrischer 
Spannungen,  die  zu  Entladungen  in  Form  von  Blitzen  führen,  ist  an  die  Konden- 
sation des  Wasserdampfes  oder  an  die  Produkte  derselben  gebunden.^) 

Man  ist  übereingekommen,  nur  dann  ein  Gewitter  zu  notiren,  wenn  der  Donner 
gehört  wird,  die  Blitze  werden  ja  bei  Tage  häufig  nicht  gesehen.  Entfernte  Ge- 
witter, von  welchen  zwar  die  Blitze  oder  deren  Eeflexe  gesehen  werden,  der  Donner 


1)  Lookyer  fand,  wie  schon  erwähnt,  in  der  Sonnenthäügkeit  1833 — 1900  eine  cirka  35]äh- 
rige  Periode,  welche  namentlich  in  den  magnetischen  Erscheinungen  eine  Art  Echo  findet,  und  mit 
welcher  auch  die  Brückner  sehe  Periode  in  Beziehung  stehen  könnte.  Met.  Z.  1902.  S.  59,  nament- 
lich S.  63  und  S.  423. 

2)  E.  Brückner,  Klimaschwankungen.  Wien  1890,  Hölzel,  s.  a.  Hann,  Handbuch  der 
Klimatologie.  K.  I.  S.  362.  Klimaänderungen.  Die  176  jährigen  Regenaufzeichnungen  zu  Padua 
sind  der  35  jähr.  Periode  nicht  ungünstig.     Hann,  in  Met.  Z.  1902.    S.  74/75. 

3)  Dass  hei  einem  Gewitter  der  Niederschlagsprozess  die  primäre  oder  die  Haupterschei- 
rung  ist,  hat  wohl  zuerst  Kämtz  am  bestimmtesten  ausgesprochen. 
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aber  nicht  mehr  gehört  werden  kann,  werden  als  ^Wetterleuchten"  notirt.  Diese 
Erscheinung  kann  natürlich  nur  bei  Dunkelheit  gesehen  werden.  Handelt  es  sich 
um  die  Feststellung  des  täglichen  und  jährlichen  Granges  der  Oewitterhäufigkeit,  so 
dürfen  schon  deshalb  nur  die  Erscheinungen  mit  hörbarem  Donner  berücksichtigt 
werden.  Zudem  ist  der  Umkreis,  in  welchem  (bei  Dunkelheit)  die  Blitze  eines 
Gewitters  gesehen  werden,  sehr  viel  grösser  als  die  Hörweite  des  Donners,  so  das 
am  Abende  auch  aus  diesem  Grunde  viel  mehr  (entfernte)  (jewitter  zur  Beobadi- 
tung  kommen,  als  bei  hellem  Tageslicht.  Deshalb  sind  nächtliche,  selbst  deutlich 
sichtbare  entfernte  Blitze  ohne  Donner  nicht  als  Gewitter  zu  notiren. 

Unter  Wetterleuchten  im  engeren  Sinne  versteht  man  allerdings  meist  nur 
jene  Erscheinungen,  bei  welchen  der  Sitz  der  elektrischen  Entladungen,  die  Ge- 
Witterwolken,  weder  direkt,  noch  durch  den  Reflex  der  Blitze  vermittelt  bemerkt 
werden  können.  Deshalb  ist  das  Wetterleuchten  auch  vielfach  als  eine  besondere 
elektrische  Erscheinung  aufgefasst  worden  (im  Volksmund  heisst  es  „der  Himmel 
kühlt  ab",  6claires  de  chaleur). 

I.   Die  Erscheinungen  bei  Gewittern. 

A.  Der  Blitz.  Der  Blitz  ist  ein  elektrischer  Funke  in  grossem  Mass- 
stabe. Bestimmt  hat  dies  zuerst  ausgesprochen  und  durch  Analogieschlüsse  begründet 
J.  H.  Wickler  in  Leipzig  (1746).  Einen  experimentellen  Nachweis  dafür  hat 
Benj.  Franklin  (1749)  vorgeschlagen,  aber  zuerst  ausgeführt  wurde  derselbe  von 
Dalibard  bei  Paris  (10.  Mai  1752).  Dieses  Experiment,  mittelst  hoch  angebrachter 
Spitzen  und  guter  Leiter  die  Elektrizität  der  Wolken  bis  zur  Erde  herabzuleiten 
und  die  Identität  der  dabei  am  isolirten  Ende  auftretenden  Entladungen  mit  dem 
elektrischen  Funken  nachzuweisen,  wurde  dann  an  vielen  Orten  in  Europa  wieder- 
holt Franklin  erfand  hierauf  eine  einfachere  Vorrichtung  dazu,  indem  er  einen 
Drachen  benützte,  um  die  Elektrizität  der  (^Gewitterwolken  nachzuweisen  (Juni  1752). 
De  Komas  in  Frankreich  kam  etwas  später  (1753)  auf  den  gleichen  Gedanken 
und  erhielt  dabei  (1757)  Funken  von  9 — 12  Fuss  Länge  und  und  1  Zoll  Dicke,  die 
von  einem  Krachen  gleich  dem  eines  PistoUenschusses  begleitet  waren.  An  der 
Identität  des  elektrischen  Funkens  der  Elektrisirmaschinen  mit  dem  Blitze  konnte 
nun  nicht  mehr  gezweifelt  werden.  •) 

Man  unterscheidet  nach  dem  Vorgange  von  Arago  hauptsächlich  folgende 
Arten  von  Blitzen: 

a.  Der  gewöhnliche  Funkenblitz,  Linienblitz,  Zickzackblitz,  wie  man  früher 
sagte.  Derselbe  ist  nur  der  Grösse  nach  verschieden  von  dem  Funken  aus  dem 
Konduktor  einer  Elektrisirmaschine  und  nimmt  wie  dieser  einen  geschlängelten 
Verlauf.  Der  Blitz  ist  wohl  nie  zickzackförmig  (P  recht  will  aber  das  Vorkommen 
zugestehen,  wo  plötzliche  Widerstände  eintreten),  wie  er  früher  mit  Vorliebe  ab- 
gebildet worden  ist.  Die  Blitzphotographien  haben  diese  unnatürliche  Form  nie  ge- 
zeigt, sie   ist  ein  Truggebilde,   durch  „Stylisirung"  der  Blitzerscheinung   von  Seite 


1)  Man  s.  Hellmann,  ^Neudrucke  etc.*.  Nr.  11.  J.  H.  Winkler,  B.  Franklin, 
T.  E.  Dalibard  und  L.  G.  Le  Mounier,  Über  LuftelektririÄt  1746—1753.  Berlin  1898.  Ver- 
mutet  wurde  die  elektrische  Natur  der  Gewitter  schon  früh  im  18.  Jahrhundert  von  Hanksbee 
und  anderen  in  England.  Le  Mounier,  der  Leibarzt  Ludwig  des  XVL,  fand  zuerst,  dass  die 
Luft  auch  bei  Abwesenheit  yon  Gewittern  elektrisch  ist. 
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der  Zeichner  und  Maler  entstanden,  znm  Theil  vielleicht  auch  durch  Perspektive 
TäuBchungen.  Der  zur  Erde  herabfahrende  Blitz  erscheint  stets  als  Funkenblitz 
oft  mit  vielfachen  Verästelungen.  >)  Unsere  Tafel  mit  der  Blitzphotographie  des 
Observatorium  zu   Sydney  zeigt  diese   den  Blitzen  eigentümlichen  Verästelungen.  ■'^) 

b.  Der  Flächenblitz,  der  aus  einem  allgemeinen  Aufleuchten  der  Wolken 
besteht.  Derselbe  kann  ein  durch  einen  Wolkenvorhang  gesehener  Funkenblitz 
sein,  aber  auch  selbstständig  auftreten  als  eine  schwächere  Entladung  der  Wolken- 
elektrizität in  Form  von  Büschellicht  oder  Glimmlicht,  die  an  der  ganzen  oder 
einem  grossen  Theile  der  Oberfläche  der  Wolke  zugleich  stattfindet.  Diese  Blitze 
sind  mehr  bläulich,  weiss  oder  violett. 

c.  Der  Perlenschnurblitz.  Diese  Erscheinung  ist  seltener  und  erst  in 
neuerer  Zeit  beachtet  worden,  obgleich  sie  schon  Muncke  beschrieben  hat  (Met.  Z. 
1S93.  S.  227).  Die  ganze  Blitzbahn  besteht  aus  einer  Aneinanderreihung  von 
Lichtpunkten,  so  dass  der  Blitz  einer  leuchtenden  Perlenschnur  gleich  sieht. 

d.  Der  Kugelblitz,  die  merkwürdigste  und  rätselhafteste  Blitzform.  Derselbe 
besteht  aus  einer  rundlichen,  leuchtenden  Masse,  meist  als  von  Faust-  bis  Eopfgrösse 
beschrieben,  die  sich  mit  massiger  Geschwindigkeit  bewegt,  so  dass  man  der  Bewegung 
mit  dem  Auge  leicht  folgen  kann.  Zuweilen  verschwinden  die  Kugelblitze  spurlos, 
zuweilen  mit  furchtbarem  Krachen,  teils  mit^  teils  ohne  Zerstörungen  auf  ihrer  Bahn.-*) 
Die  Wege,  die  sie  verfolgen,  sind  oft  höchst  merkwürdig.  Man  hat  die  Kugelblitze 
vielfach  als  optische  Täuschungen,  Nachbilder  auf  der  Netzhaut,  erklären  wollen, 
doch  liegen  so  viele  gut  beglaubigte  Berichte  über  Kugelblitze  vor,  dass  an  ihrer 
realen  Existenz  nicht  gezweifelt  werden  kann.  Eine  vollständige  Erklärung  derselben 
steht  noch  aus.  F.  Lepel  versuchte  kugelblitzähnliche  Erscheinungen  mit  Influenz- 
maschinen herzustellen.^) 


1)  Abercromby,  On  the  Photographs  of  Lightning  Flashes.  Mit  Tafeln.  Quart.  Journ. 
R.  Met  Soc.  XIV.  1888.  pag.  226.  W.  Prinz,  Etüde  de  la  straotare  de  l'Mair  par  la  Photo- 
graphie. Ciel  et  Terre.  2.  Ser.  T.  IV.  1888.  —  Precht,  Blitze  and  Blitzphotographien.  Himmel 
und  Erde.  B.  VII.  Jan.  1895.  Mit  guten  instruktiven  Abbildungen.  —  Der  Blitz  hat,  wie  Kay- 
•  er  sagt,  die  Gestalt  eines  Flusssystems  auf  der  Karte,  nur  ist  der  Weg  der  umgekehrte. 

2)  Die  Platte  war  4  Minuten  ezponirt.  Der  Blitz,  der  in  den  Hafen  einsehl&gt,  ist  (soweit 
die  Platte  reicht)  470  m  lang.  Näheres  darüber  von  H.  C.  Russell  in  Quarterly  Journal 
B.  Met  Soc.  Vol.  XIX.  1893.  pag.  192.  Die  Verästelungen  sind  bei  den  Entladungen  zur 
Erde,  wie  auch  die  Figur  zeigt,  nach  unten  gerichtet.  Ebenso  haben  die  Funken  einer  Elektri- 
sinnasohine  Verästelungen  von  bestimmter  Richtung,  vom  positiven  zum  negativen  Pol  hin.  Die 
Verästelungen  der  Blitze  scheinen  deshalb  darauf  hin  zu  deuten,  dass  in  den  meisten  Fällen  die 
Gewitterwolken,  deren  Blitze  die  Erde  treffen,  positiv  zur  Erde  geladen  sind.  M.  Top  1er  schliesst 
auch  aus  den  magnetischen  Wirkungen,  dass  Blitze,  in  denen  -|-^*  ^^^  ^^de  geht,  die  häufigeren 
sind,  Walter  meint,  dass  dies  in  allen  Blitzen  von  den  Wolken  zur  Erde  der  Fall  sei.  —  Dass 
Blitze  öfter  hintereinander  den  gleichen  Weg  einschlagen  erklärt  sich  dadurch,  dass  in  dem  einmal 
gebildeten  Funkenkanal  der  Widerstand  ein  geringerer  ist. 

3)  Beschreibungen  findet  man  bei  Arago,  Das  Gewitter.  Sämmtliche  Werke  etc.  B.  4. 
8.  42.  —  S.  auch  Met.  Z.  1888.  S.  158,  Kugelblitz  auf  dem  Säntis.  —  An  Berichten  über  Kugel- 
blitz«  ist  in  allen  meteorologischen  Journalen  überhaupt  kein  Mangel.  Eine  gute  Zusammen- 
stellung solcher  Berichte  und  deren  Erklärungsversuche  findet  sich  in  der  Abhandlung  von  Sauter: 
Über  KugelbUUe.     Met.  Z.  1895.     S.  241—261. 

4)  Fr.  Lepel,  Über  feuchte  Funkenröhren  und  die  Gewitterblitze.  Met.  Z.  1889.  S.  216. 
Lehrreiche  Versuche  über  die  Natur  der  Blitze  überhaupt.    Die  stärksten  Blitze  sind  nach  Lepel 
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Ob  die  Blitze  als  oscillirende  Entladungen  zu  betrachten  sind,  war  wieder  fraglich  geworden. 
Prof.  Schmidt  (Halle)  konsUtierte  (5.  VII.  1905)  Blitze  oaoillatoriacher  Natur  (7—8  Perioden)  Met.  Z. 
1905.  Der  Blitz  besteht  nach  B.  Walter's  photographischen  Aufnahmen  in  der  Regel  nicht  aus  einem 
einzigen  elektrischen  Impuls,  sondern  entsteht  in  der  Weise,  dass  die  -|-  Elektrizität  der  Wolke  in  Form 
mehrerer  stossweise  auf  einander  folgender  und  yon  Stoss  zu  Stoss  immer  länger  werdender  Büschel- 
entladungen  allmählich  immer  weiter  zur  Erde  vordringt,  wobei  die  folgende  Entladung  sich  stets  des 
ihr  von  der  vorausgegangenen  bereits  gebahnten  Weges  bedient,  um  dann  nach  Maassgabe  der  elekt- 
rischen Energie  der  Wolke  darüber  hinaus  zu  schiessen.  Die  seitlichen  Verästelungen  kommen  in 
der  That  immer  nur  bei  der  ersten  Entladung  eines  mehrfachen  Blitzschlages  vor,  weil  der 
folgende  den  Weg  schon  gebahnt  vorfindet.  —  Es  kommen  aber  auch,  bei  negativem  Potential- 
gefölie.  Blitze  vor,  bei  denen  die  Wolke  die  Kathode,  dann  fehlen  wohl  die  Büschel,  und  der  Blitz 
ist  einfach.     (Walter:  Entstehungsweise  des  Blitzes,  Hamburg  1903). 

Max  Top  1er  hat  auf  Grund  seiner  Versuche  über  Entladungserscheinungen  eine  neae  Er- 
klärung der  Kugelblitze  gegeben.  Der  gewöhnliche  Funkenblitz  hinterlässt  einen  Entladuo^kan&l, 
in  dem  für  kurze  Zeit  die  Elektrizität  leichter  sich  bewegt  als  in  der  Umgebung.  Mit  dem  Blitz 
selbst  ist  in  den  meisten  Fällen  die  Entladung  noch  nicht  abgeschlossen,  es  finden  auf  der  Blitzbahn 
Nachentladungen  statt.  Erfolgt  der  Elektrizitätsnachfluss  sehr  gleichmässig,  so  findet  im  g^ünatigen 
Falle  eine  regelmässige  Lichterscheinung,  Leuchtmassebildung  längs  des  Entladungskanales  statt 
(Perlenschnurblitze).  Bei  langdauemden,  nahe  kontinunierlichen Elektrizitätsflüssen  zwischen  Wolke 
und  Erde  kommf  es  in  dem  Entladungskanal  zur  Bildung  einer  einzigen  Leuchtmasse.  Xach 
ihrer  Gestalt  wird  dieser  Entladungsprozess  Kugelblitz  genannt.     (Met.  Z.     1901.    S.  543). 

Spektrum  und  Farbe  der  Blitze.  Dass  die  Fl&chenblitze  in  der  That 
nicht  bloss  durch  unsichtbare  Linienblitze  erhellte  Wolken  sind,  sondern  durch  eine 
andere  Form  der  elektrischen  Entladung,  durch  Büschellicht  oder  Glimmlicht  ent- 
stehen, ergiebt  sich  aus  ihrem  Spektrum..  Eundt  hat  nachgewiesen,  dass  nicht 
alle  Blitze  dasselbe  Spektrum  zeigen,  sondern  theils  ein  Linienspektrum,  theils  ein 
Bandenspektrum  (d.  i.  ein  aus  breiteren  farbigen  Streifen  oder  Banden  bestehendes 
Spektrum).  Die  Linienblitze  oder  Funkenblitze  geben  ein  Linienspektrum,  die 
Flächenblitze,  ebenso  wie  das  Büschellicht  einer  Elektrisirmaschine,  ein  Banden- 
Spektrum. 

Die  Bandenspektren  der  Flächenblitze  entsprechen  dem  Spektrum  des  Stick- 
stoffes, die  Spektren  der  Funkenblitze  zeigen  neben  dem  leuchtenden  Stickstoff  anch 
noch  die  Anwesenheit  von  Wasserstoff  und  Sauerstoff.  Der  Blitz  ist  durch  die 
elektrische  Entladung  glühend  gemachte,  leuchtende  Luft,  die  ja  zum  grossen  Theil 
aus  Stickstoff  besteht.  >)  Der  elektrische  Funke  zersetzt  aber  auch  etwas  Wasser  und 
bringt  den  Wasserstoff  zum  Leuchten. 

Damit  ist  auch  die  Farbe  des  Blitzes  gegeben,  welche,  wenn  nicht  durch 
einen  Begenschleier  abgeschwächt,  meist  rötlich  violett  ist  Die  Farbe  der  Blitze 
in  Indien  sagt  Dallas,  variirt  beträchtlich,  sie  sind  zuweilen  blau,  zuweilen  weiss, 
zuweilen  von  markanter  gelblicher  Farbe,  oft  glänzend  weiss,  auch  goldfarbene 
violette  und  grüne  Färbungen  sind  beobachtet  worden. 

Elster    und  Geitel  fanden,    dass    die  Blitze    rötlich   gefärbt  sind,    wenn  die 


die  hellen  (weiss  oder  blass).  Die  hellen  blassen  Blitze  sind  wahrsoheinlich  verzögerte  Blitze, 
welche  leichter  zünden.  Die  Unterscheidung  zwischen  kalten  und  heissen  (zündenden)  Schlägen 
ist  darin  begründet.  Rosablitze  sind  schwache  Entladungen.  —  Fr.  Lepel,  Über  wandernd» 
Funken.     Ebenda  B.  XXV.     1890.     8.  297.  —  N.  Hes  echus,  Met.  Z.     1900.    S.  382. 

1)  Piokering  hat  im  Blitzspektrum  19  Linien  gemessen,  2  entsprechen  N  und  O,  3  dem 
WasRerdampf,  1 1  dem  Argon,  Krypton  und  Xenon,  1  dem  Neon.  Der  Blitz  scheint  weiss  in  Folge 
seiner  gronsen  Lichtintensitttt. 
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Erde  die  Anode,  bläulich,  wenn  sie  die  Kathode  der  elektrischen  Entladung  bildet. 
Labatoriumsversuche  stimmen  damit  überein. 

Dauer  der  Blitze.  Die  elektrischen  Entladungen  gehen  meist  zwischen 
Wolke  und  Wolke  oder  zwischen  Wolke  und  Erde  vor  sich.  Erstere  haben  oft 
eine  merkliche  Dauer  vielleicht  bis  zu  einer  Sekunde,  während  die  auf  die  Erde 
überschlagenden  Linienblitze  von  so  kurzer  •  Dauer  sind  (kleine  Bruchteile  einer 
Sekunde),  dass  ein  von  ihrem  Licht  beleuchteter  Kreisel  stille  zu  stehen  scheint. 
Dass  Blitze  aber  auch  eine  merkliche  Dauer  haben  können,  geht  schon  daraus 
hervor,  dass  man  in  ihrem  Lichte  die  Kichtung  der  vom  Wind  bewegten  Zweige  der 
Bäume,  oder  die  Bewegung  eines  Eisenbahnzuges  wahrnehmen  kann.  Die  meisten  Blitze 
sind  stark  verzögerte  Entladungen,  wie  Funken  aus  einem  geladenen  Wassergefäss, 
andere  sind  wirklich  Momentanerscheinungen,  wie  der  Funken  einer  Leidener  Flasche. 

Bemerkenswert  sind  die  nach  oben,  yon  einer  Wolkenoberfläche  gegen  den  reinen 
Himmel  gerichteten  Blitze,  die  schon  öfter  beobachtet  und  beschrieben  worden  sind. 
Interessante  Beobachtungen  darüber  auf  der  Schneekoppe  theilt  E.  Reimann  mit  in  Met.  Z.  1886. 
S.  249.  W.  Brown  schildert  solche  Blitze,  die  (5.  Juli  1884)  von  einer  Cumuluswolke  über  dem 
Susquehanah,  den  Ästen  und  Zweigen  eines  dürren  Baumes  gleichend,  nach  allen  Seiten  aus- 
strahlten, zuweilen  direkt  vom  Gipfel  der  Wolke  nach  aufwärts.  Ein  anderer  Beobachter  sah  bei 
einem  Gewitter  über  den  Gebirgen  von  Jamaika  (November  1885)  Blitze  aus  den  Wolken  raketen- 
artig nach  allen  Richtungen  in  die  Höhe  steigen,  zuweilen  mit  prismatischen  Farben.  Über  Blitze, 
raketenartig  gegen  den  Himmel  gerichtet,  s.  Bull.  Soc.  Astron.  de  France  1904  8.  147. 

Länge  der  Blitze.  Die  zur  Erde  überschlagenden  Blitze  sind  wohl  selten 
länger  als  2 — 3  km.  Entladungen  gegen  die  Erde  gehen  zumeist  nur  von  niedrig 
stehenden  Wolken  aus,  die  niedrig  ziehenden  Wintergewitter  sind  ja  deshalb  be- 
sonders gefährlich.  A.  d'Abbadie  hat  Blitze  gemessen  von  7  km  Länge  und  darüber; 
F.  Petit  in  Tonlose  solche  von  13 — 17  km  Länge.  Frank  beobachtete  vom  Grimming 
(Berg  im  Ennsthal)  aus  einen  Blitz,  der,  längs  der  Wolkendecke  hingleitend,  eine 
Länge  von  nahe  49  km  erreichte. 

StrukturderBlitze.  Darüber  haben  die  neueren  Blitzphotographien  manche 
Belehrung  gebracht.  Namentlich  sind  die  sogenannten  Bandblitze  von  Interesse. 
Der  Blitz  scheint  aus  einem  leuchtenden  Band  von  mehreren  Metern  Breite  (10  m 
und  darüber)  zu  bestehen.  Die  Form  ist  die  eines  leichten  Seidenbandes,  das,  von 
hellen  senkrechten  Fäden  durchzogen,  im  Winde  flattert.  An  der  einen  Seite  ist 
stets  eine  besonders  helle  Linie  zu  beobachten,  die  wohl  den  Anfangsfunken  vor- 
stellt, von  dem  die  Verästelungen  ausgehen,  i) 

Blitzschläge  und  Blitzgefahr.  Die  Zahl  der  Blitzschläge  (d.  i.  die  An- 
zahl der  einschlagenden  Blitze)  pro  Gewittertag  hat  eine  jährliche  und  eine  tägliche 
Periode. 

Leonh.  Weber  fand  im  Mittel  von  5  Jahren  (1879—1883)  fUr  Schleswig-Holstein  die 
Zahl  der  Blitsschläge  pro  Gewittertag:  April  1,  Mai  4.4,  Juni  3.3,  Juli  5.1,  August  3.7,  Sep- 
tember 2.6,  Oktober  3.9,  Jahr  3.9.  Die  Blitsschläge  treten  meist  erst  nach  dem  Eintreten  des 
Regens  ein. 


1)  Man  nimmt  an,  dass  der  Wind  dabei  eine  Rolle  spielt,  indem  er  den  erhitzten  Luftkanal 
des  Anfangsblitses  mit  sich  fortführt.  Die  Blitsentladung  dauert  jedenfalls  eine  relativ  erheblich 
lange  Zeit.  Die  ein  Band  von  10  m  Breite  erseugenden  aufeinanderfolgenden  Entladungen  können 
wohl  eine  halbe  Sekunde  gedauert  haben.  K  a  y  s  e  r ,  Annalen  der  Physik  1884 ;  Trouvelot,  Revue  d'Astron . 
populaire  1888,  Piltsohnikoff,  Comptes  rendus  1902,  B.  135  S.  158,  Precht,  Himmel  und 
Erde  1894,  G.  Rümker,  ebenda  1898.  8.  134.  Photographie  eines  Bandblitses. 
H  a  n  n ,  Meteorolofrie.  3 1 
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Nach  Kassner  entfallen  auf  die  Zeit  von  Mittag  bis  Gh  p  über  59  Proz.  aller  BlitzschlUire. 
Hellmann  erhielt  die  folgende  jährliche  Periode  der  Blitzschläge  in  NW-Deuschland : 
Jährliche  Periode  der  Blitzschläge  (Schleswig-Holstein  1874—1883)  pro  Mille. 
März         April        Mai        Juni        Juli        August        Sept.         Okt.         Xov.  I>ez. 

Inland  3  44  93  215         296  243  69  31  3  3 

Ostsee  —  3  93  187         265  287  106  56  5  0 

Nordsee        —  12  133  96         229  241  117  144  24  4 

Die  Uerbstgewitter  der  Nordseeküste  kommen  in  dem  sekundären  Maximum  des  Oktober  zur 
Geltung.     Für  die  tägliche  Periode  findet  Hellmann  folgende  Zahlen: 

Tägliche  Periode  der  Blitzschläge  in  Schleswig-Holstein. 

Mittn.— 3       3—6  6—9         9— Mittg.— 3         3—6         6—9  9— Mittn.  Summe 

Inland  und  Ostsee        23  9*  13  31  53         89  56  40  314 

Nordsee  73  44  34  27*  28  4«  42  64  358 

An  der  Nordsee  macht  sich  ein  nächtliches  Maximum  bemerkbar.  Zu  Keitum  ent- 
fallen auf  den  Tag  43,  auf  die  Nacht  57  Proz.  der  Blitzschläge,  zu  Kiel  aber  resp.  75  und 
25  Prozent. 

Die  Zahl  der  jährlich  vom  Blitz  Getöteten  ist  nicht  so  nnbedentend,  als  man 
gewöhnlich  glanbt.  In  Steiermark  und  Kärnten  werden  jährlich  durchschnittlich 
17  Personen  vom  Blitz  erschlagen  (nicht  ganz  10.6  pro  Million),  in  Belgien  etwa 
12.3  (2.1  pro  Million),  in  Schweden  1866 — 1883  13.7  (3.1  pro  Million).  In 
Preussen  kommen  nach  Hellmann  4.4  Todesfälle  durch  Blitz  auf  1  Million  Ein- 
wohner (1869—1883),  in  den  Vere'inigten  Staaten  etwa  8  (1896  bis  1900),  in  Frank- 
reich 3,  in  England  soll  kaum  1  Person  auf  die  Million  Einwohnerzahl  jährlich 
vom  Blitz  erschlagen  werden.  ^) 

'  Auf  die  Ergebnisse  der  Statistik  der  Blitzschäden  kann  hier  nicht  eingegangen 
werden.  Wir  verweisen  diesbezüglich  namentlich  auf  die  Abhandlungen  von  Hell- 
mann, Kassner  und  L.Weber.  2)  Das  oft  zitirte  Ergebniss,  dass  die  Blitzgefahr 
auf  dem  Lande  mindestens  doppelt  so  gross  ist  als  in  den  Städten,  mag  aher  erwähnt 
w^erden.  Es  bezieht  sich  auf  die  gleiche  Anzahl  versicherter  Gehäude,  ist  also  nicht 
so  zu  verstehen,  als  ob  wirklich  auf  dem  Lande  die  Blitzschäge  in  gleichem  Maasse 
häufiger  wären. 

Die  Zahl  der  zur  Anzeige  gekommenen  Blitzschäden  in  versicherten  Gebäuden 
hat  in  den  letzten  Dezennien,  in  Mittel-Europa  wenigstens,  ausserordentlich  zugenommen. 
In  Bayern  betrug  die  Zahl  der  Schadenblitze  pro  Million  versicherter  Gehäude  im 
Jahre  durchschnittlich:  1861/70  66,  IS81/90  142,  und  1891/97  schon  186,  ebenso 
in  Württemberg,  in  Sachsen,  Schleswig-Holstein  etc.  Die  Zahl  der  Gewittertage 
zeigt  aber  keine  entsprechende,  überhaupt  keine  Zunahme,  ebenso  zeigt  die  Zahl  der 
vom  Blitze  getroffenen  Personen  keine  Steigerung,  die  nicht  durch  die  sorgfältigeren 
neueren  Erhebungen  erklärt  werden  könnte.  Es  wäre  demnach  voreilig  aus  obigen 
statistischen  Daten  auf  eine  entsprechend  starke  Zunahme  der  Blitzgefahr  zu 
schliessen. 

1)  In  den  Vereinigten  Staaten,  östlich  von  den  Rocky  Mountains,  kamen  im  Mittel  von 
8  Jahren  1896  bis  1898  Todesfälle  durch  Blitz  pro  Million  vor:  bei  den  im  Freien  Beschäftigten 
durchschnittlich  47,  bei  der  nicht  städtischen  Bevölkerung  überhaupt  7,  insgesammt  6  Fälle. 
Die  Blitzgefährdung  der  Arbeiter  im  Freien  ist  fast  achtmal  grösser  als  die  der  Bevölkerung 
überhaupt.     (Met.  Z.     1902.     S.  37). 

2)  Hellmann,  Beiträge  zur  Statistik  der  Blitzgefahr  in  Deutschland.     Berlin  1886. 
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Eine  Erklärnng  dieser  ganz  ausserordentlichen  Zunahme  liefern  wohl  die  Zahlen 
für  die  Änderung  der  Brandschäden  an  Gebäuden  aus  anderen  Ursachen: 

Auf    I    Million  Gebäude  kamen  Brandschäden  vor   in   Württemberg:  Eelativzahlen 

Perioden                               1861—1870  1871—1880       1881—1890       1891—1897  Mittlere  Anzahl 

durch  Blitz                                 17  18                     29                       36  Proz.             106 

aus  anderen  Ursachen*)       19  21                    27                      33     „                477 

Die  Zunahme  der  Brandschäden  ist  also  auch  fast  genau  dieselbe  bei  den  nicht 
durch  Blitzschläge  verursachten  Fällen.  Die  Ursache  liegt  offenbar  darin,  dass 
jetzt  viel  mehr  Schäden  zur  Anzeige  kommen  als  früher.  Die  starke  Zunahme  der 
kleinen  Schäden  spricht  auch  deutlich  genug  dafür. 2)  A.  Schmidt,  (Stuttgart)  kommt 
daher  zu  dem  Schlüsse,  dass  die  versicherungstechnisch  nachweisbare  Steigerung 
der  Blitzgefahr  der  meteorologischen  Bedeutung  entbehrt. 

Wirkungen  der  Blitze.  Auf  die  Wirkungen  des  Blitzes  kann  hier 
nicht  eingegangen  werden.  Die  älteren  Beobachtungen  hat  Riess  gesammelt.  Die 
meteorologischen  und  elektrotechnischen  Zeitschriften  sind  reich  an  Berichten  darüber. 

Auch  der  von  B.  Franklin  erfundene  Blitzableiter  kann  hier  nicht  behandelt  werden. 
Bekanntlich  hätte  der  Blitzableiter  in  erster  Linie  die  Aufgabe,  die  bis  zur  Funkenentladung  sich 
steigernde  Spannung  der  Elektrizität  in  den  zu  schützenden  Gebäuden  zu  verhindern,  die  Elek- 
trizität leicht  ausströmen  zu  lassen,  so  dass  es  zu  keiner  disruptiven  Entladung  zwischen  den 
Wolken  und  dem  Gebäude  kommt.  Doch  kommen  die  Spitzen  bei  dem  raschen  Anwachsen  der 
Spannung  wohl  nur  selten  zur  Wirkung,  es  fehlt  die  Zeit  zum  ruhigen  Ausströmen.  In  zweiter 
Linie  hat  der  Blitzableiter  die  (reellere)  Aufgabe,  die  etwa  trotzdem  eintretende  Funkenentladung 
unschädlich  in  die  Erde  abzuleiten,  wobei  aber  vermieden  werden  muss,  dass  die  guten  Leiter  im 
Innern  des  Hauses  durch  Influenz  gefährliche  Ladungen  erhalten,  und  dass  vom  Blitzableiter  auf 
benachbarte  isolirte  Leiter  Funken  überschlagen. 

Die  Blitzableiterfrage  ist  in  ein  anderes  Stadium  getreten,  seitdem  die  Natur  der  Blitz- 
entladungen besser  erforscht  worden  ist.  Da  der  elektrische  Strom  zumeist  nur  die  Oberfläche 
des  Leiters  benutzt,  ist  es  deshalb  besser,  dem  gleichen  Gewicht  des  Leiters  pro  Längeneinheit 
eine  möglichst  grosse  Oberfläche  zu  geben,  soweit  andere  Rücksichten  dies  gestatten. 

Über  die  Konstruktion  der  Blitzableiter  müssen  wir  auf  die  reiche  Litteratur 
darüber  verweisen,  einige  zur  Information  dienliche  Werke  und  Schriften  finden  sich 
nachstehend  zusammengestellt. 

Linghtning  Road  Conference.    Report  etc.   Edited  by  G.  J.  Symons.    London,  Spon     1882. 

Meisen  6,  Conference  Congres  intern,  des  Electriciens  ä  Paris  Sept.  1881.  Paris  1882.  — 
AValtenhofen,  Über  Blitzableiter.  Braunschweig  1890.  —  Xippoldt,  Die  Entstehung  der 
(iewitter  etc.  Frankfurt  a.  M.   1897. 

O.  Lodge,  Lightning  Couductors  and  Lightning  Guards,  a  treatise  on  the  protection  of 
buildings,  of  telegraph  Instruments  and  submarine  cables,  and  of  electrics  installations  generally 
from  damage  by  electric  discharge.  London  1892.  Referat  von  A.  v.  Obermeyer,  Met. 
Z.  1893,  p.  401,  8.  a.  Met.  Z.  1890.  S.  69.  Die  Blitzableiterfrage  in  der  britischen  Naturfoscher- 
versammlung  zu  Bath  1888,  Met.  Z.  1889.     S.  11.  —  L.  Canestrini,  Neue  Vorschriften  für  die 

1)  Durch  Explosion,  Spieleu  von  Kindern,  Brandstiftung,  Fahrlässigkeit,  sonstige  Ursachen. 

2)  Z    B.   Blitzgefahr  in  Sachsen  nach  Freyberg  (Met.  Z.     1886.    Litteraturbericht  S.  95.) 

Periode  1859—1868       1869—1878       1879—1884 

Blitzgefahr  130  188  278 

Prozente  der  zündenden  Blitze    60  47  33 

Die   Zahl    der    letzteren    bleibt    somit    fast    konstant  (d.  i. :  78,    88  u.  84 !).     Ebenso    in  Bayern. 

Die  Zahl  der  zündenden  Blitzschläge  betrug  1883  52  Proz.,  1897  nur  22  Proz.     Es  kommen  also 

gegenwärtig  auch  alle  kleineren  Blitzschäden  zur  Anzeige  und  darauf  beruht  wohl  die  scheinbare 

Zunahme  der  Blitzgefahr. 
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Anlüge  der  Blitzableiter.  Naturwissenschaftliche  Bondschan.  1894  S.  219.  —  H.Meidinger,  Die  An- 
lage der  Blitzableiter.     KarUmhe  1896. 

Man  kann  nach  Lodge  zwei  Arten  von  Blitzschlägen  unterscheiden.  Der  gewöhnliche  Fall 
ist  der,  dass  unter  dem  Einflüsse  der  Wolkenelektrizität  die  Spannung  in  der  Luft  nahe  der  Erd- 
oberfläche sich  langsam  und  stetig  steigert,  bis  es  zur  Entladung  kommt,  deren  Bahn  in  diesem 
Falle  durch  die  Induktion  vorher  geregelt  ist.  Fall  a.  Das  sind  die  normalen  Blitzschläge  mit 
denen  man  gewöhnlich  rechnet.  Nehmen  wir  aber  unterhalb  der  eigentlichen  Gewitterwolke  eine 
bisher  neutrale  Wolke  an,  welche  auf  die  Erde  keine  Influenz  ausgeübt  hat.  Nun  entlsMlet  sieb 
die  obere  Wolke  gegen  die  untere,  dadurch  wächst  die  Spannung  zwischen  dieser  und  der  Erde 
plötzlich  so  sehr,  dass  ein  Blitz  die  Folge  ist.  In  diesem  Falle  ist  eine  Vorbereitung  der  Ent- 
ladungsbahn durch  Influenz  nicht  möglich,  und  der  Blitz  kann  einen  ganz  ungewöhnlichen  Weg 
einschlagen.  Dies  ist  der  Fall  b.  Dem  Blitz  A  folgt  plötzlich  ein  B-Schlag  an  einer  Stelle,  an 
welcher  vorher  keine  elektrische  Spannuni^  vorhanden  war  (impulsive  rush).  Der  Regen  ersetzt 
einen  unvollkommenen  Leiter. 

Fig.  69.  Fig.  70. 

B 


>^\Twi, 


Verschiedene  Arten  von  Blitzschlägen  nach  Lodge. 

Der  sog.  Rückschlag  gehört  in  diese  Kategorie.  Durch  einen  Blitzschlag  zwischen 
benachbarten  Wolken  kann  auch  an  der  Erdoberfläche  unterhalb  ein  plötzlicher  Ausgleich  der  vor- 
her durch  Induktion  hervorgerufenen  elektrischen  Spannung  eintreten,  ohne  Blitz,  aber  von  blitz- 
ähnlichen Wirkungen.     Es  sind  schon  Personen  durch  den  Rückschlag  getötet  worden.  M 

Die  Intensität  der  Blitzschläge  kann  man  aus  ihren  magnetisirenden  Wirkungen  ab- 
schätzen. Man  hat  auf  diesem  Wege  die  Stärke  der  Blitzströme  su  10  bis  20  Tausend  Ampere 
gefunden.  Es  ist  daher  kein  Wunder,  wenn  auch  bessere  Blitzableiter  solche  Ströme  nicht  ganz 
abzuleiten  vermögen  und  der  Strom  sozusagen  nach  allen  Seiten  ausspritzt.  In  der  ganzen  Um- 
gebung können  deshalb  starke  Induktionserscheinungen  auftreten,  und  von  Leitern  Funken  über- 
springen, die  stark  genug  sein  mögen,  um  z.  B.  Leuchtgas  zu  entzünden. 

Über  die  relative  Seltenheit  der  Blitzschäden  in  tropischen  Ländern  (trotz  heftiger  und 
häufiger  Gewitter)  siehe  mein  Handbuch  der  Klimatologie.  B.  II.  S.  35.  Dieselbe  wird  neuer- 
dings aus  Indien  bestätigt.')  516  Gewitter  an  10  Stationen  (1897)  ergaben  nur  4  schädliche 
Blitzschläge  und  eine  1  Tötung  (Dallas). 

Blitzschläge  in  sandigem  Boden  erzeugen  die  sogenannten  Blitzröhren  oder  Fulguriten 
durch  Schmelzung  des  Sandes;  Felsen  verglasen  unter  der  Einwirkung  starker  Blitzschläge.') 


1)  Kämtz  führt  ein  Beispiel  an  (Lehrb.  der  Meteorologie). 

2)Emin  Pascha  sagt  aber,  dass  zündende  Blitze  in  Zentral-Ostafrika  ziemlich  häufig 
sind,  2 — 3  mal  im  Jahre  kommen  schadenbringende  Blitzschläge  vor,  vornehmlich  in  Uganda  und 
Unioro;  in  Uganda  giebt  es  Blitzableiter.     Nature.     Vol.  37.  pag.  583. 

3)  Fulguriten  und  verglaste  Felsen  finden  sich  in  auffallender  Weise  auf  dem  kleinen  Ararat 
(4060  m),  sie  sind  namentlich  von  H.  Abi  oh  beschrieben  worden.  Auf  dem  grossen  Ararat  fehlen 
sie,  dessen  Gipfel  ragt  über  die  Höhe  der  heftigsten  Blitzschläge  hinaus.  Die  Höhe  der  stärksten 
und    häufigsten  Gewitter   scheint   in  Kaukasien    bei  4100  m    zu   liegen,   was   auch   die  Höhe  der 
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B.  Der  Donner.  So  wie  jeder  kräftigere  elektrische  Funke  von  einem 
Geräusch  begleitet  ist,  so  auch  der  Blitz.  Seiner  grossen  Intensität  entspricht  auch 
eine  entsprechende  kräftige  Schallerscheinung.  Die  Entstehung  des  Donners  ist  so 
zu  denken,  dass  der  Blitz  die  Luft,  sei  es  durch  die  plötzliche  Erhitzung,  sei  es 
rein  mechanisch  durch  eine  Art  Explosion  auseinander  drängt,  was  nur  unter  Ver- 
dichtung der  die  Blitzbahn  umgebenden  Luft  geschehen  kann,  worauf  dann  dieselbe 
wieder  in  den  verdünnten  Kaum  zurückstürzt,  selbst  wieder  eine  Verdünnung  hinter 
sich  lassend.  Diese  abwechselnden  Verdichtungen  und  Verdünnungen  liefern  die 
Schallwellen,  aus  welchen  der  Donner  besteht.  ^) 

Die  grosse  Tiefe  des  Donnertones,  d.  i.  die  erhebliche  Länge  seiner  Schallwellen  nötigt  zu 
dem  Schlüsse,  dass  die  Strecke,  auf  welche  die  Luft  durch  die  einzelnen  Blitzexplosionen  zurück- 
geschleudert wird,  meist  einen  nach  Metern  zu  bemessenden  Betrag  erreicht  (Sohncke). 

Die  zur  Erde  herabfahrenden  nahen  Blitze  liefern  meist  einen  kurzen  klirrenden  oder 
knatternden  oder  krachenden  Donner,  Lukrez  vergleicht  denselben  mit  dem  grellen  Ton  beim 
Zerreisscn  des  Papiers.  Derselbe  Donner,  aus  der  Feme  gehört,  d.  h.  bei  entfernten  zur  Erde 
fahrenden  Blitzen,  tönt  kanonenschussartig,  zuweilen  mit  langen  Nachrollen  und  wieder  einsetzenden 
schweren  dumpfen  Schlägen. 

Das  Donnerrollen  ist  z.  T.  ein  Effekt  des  Echos*),  der  Reflexion  der  der  Schallstrahlen  an 
der  Erde,  den  Wolken,  überhaupt  an  ungleichmässig  dieselben  brechenden  Medien  (regenerfüllte, 
regenfreie  Luft).  Zum  grossen  Teil  rührt  es  daher,  dass  der  Donner  bei  der  grossen  Länge  der 
Blitze  erst  nach  und  nach  an  das  Ohr  gelangt.  Da  der  Blitz  längs  seiner  Bahn  Verstärkungen 
und  Abweichungen  unterliegen  kann,  so  wird  auch  ein  Abnehmen  und  ein  Wiederzunehmen  der 
Starke  des  Donners  die  Folge  davon  sein.  Die  von  verschiedenen  Punkten  der  Bahn  kommenden 
Schallstrahlen  verstärken  oder  schwächen  sich  dabei  durch  Interferenz.  Sowohl  die  lange  Dauer 
als  auch  die  abwechselnden  Verstärkungen  und  Abschwächungen  des  Donners,  das  Bollen  desselben, 
erklären  sich  aus  der  Entstehung  und  Fortpflanzung  desselben  vollkommen. 

Arago  giebt  nach  de  l'Isle   die  durchschnittliche   Dauer  des  Donnerrollens  eines  einzigen 
Blitzes  zu  30 — 40  Sekunden  und  noch  darüber  an.  ^ 

Die  Hörweite  des  Donners  ist  geringer,  als  man  sie  nach  der  Intensität  desselben  ab- 
schätzen möchte.  Arago  giebt  als  obere  durchnittliche  Grenze  ein  Zcitintervall  von  50  Sekunden 
zwischen  Blitz  und  Donner  an,  als  Maximum  72  Sekunden.  Du  die  Schalljreschwindigkeit  333  m 
pro  Sekunde  beträgt,  so  hört  man  den  Donner  nach  dieser  Angabe  durchschnittlich  nur  16  km, 
im  äussersten  Falle  bis  auf  24  km.  Stanhope  Eyre  giebt  als  Mittel  von  8  Beobachtungen 
das  grösste  Zeitintervall  zwischen  Blitz  und  Donner  zu  70  Sekunden  an,  als  Maximum  00  Sekunden 
(Hörweite  23—30  km). 


Schneegrenze  ist.  Pa8tuch<5w  sah  einmal,  wie  sich  ein  Gewitter  über  dem  Gipfel  des  kleinen 
Ararat  entlud,  wie  Tausende  und  Abertausende  von  Blitzen  sich  durchkreuzten  und  der  Berg 
wie  in  Brand  geraten  schien.  (Arzruni,  Verhandlungen  der  Gesellschaft  für  Erdkunde. 
Berlin  1895.     S.  610). 

1)  Trowbridge  schliesst  aus  seinen  Versuchen  mit  einer  Accumulatoren- Batterie  von 
20000  Zellen,  dass  der  Donner  im  wesentlichen  der  Zersetzung  des  Wasserdampfes  zuzuschreiben 
sei,  die  zur  Explosion  von  Sauerstoff  und  Wasserstoff  führt. 

2)  Bei  Böllerschüssen  in  Gebirgsthälern  wird  dieses  Rollen  häufig  gehört. 

3l  Arago:  Sämtliche  Werke.  B.  4:  Das  Gewitter.  S.  64—73  vom  Donner.  Durch  be- 
sonders lange  anhaltenden  Donner  zeichnen  sich  die  elektrischen  Entladungen  aus,  die  bei  längerem 
Regenwetter  zuweilen  unvermutet  sich  einstellen,  wenn  eine  starke  Abkühlung  eintritt,  so  dass 
der  Regen  im  Gebirge  in  Schneefall  tibergeht.  Sie  sind  ein  Anzeichen  des  kommenden  Schnee- 
falles und  heissen  deshalb  in  den  Tauern  auch  ^Schneerumpler*^.  Ich  habe  sie  auch  öfter  im 
Alpenvorland  gehört,  wo  sie  nicht  einem  Bergecho  zugeschrieben  werden  konnten.  Sie  kommen 
von  vereinzelten  elektrischen  Entladungen,  die  in  längeren  Pausen  eintreten,  aber  sich  öfter 
wiederholen.  Die  Dauer  des  Donnerrollens  übertrifft  in  diesen  Fällen  ganz  ausserordentlich  die 
gewöhnliche  Dauer  des  Donners. 
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Geschütze  hört  man  viel  weiter.  Die  Salutschüsse  einer  Flottenrevue  zu  Portsmouth  wurden 
zu  Chelsea  bei  London  und  sehr  deutlich  zu  Wimbleden,  d.  i.  auf  eine  Entfernung  von  97  km, 
gehört  und  die  Salut-  und  Zeitschüsse  zu  Bombay  werden  oft  auf  90  km  vernommen.  Die  Ge- 
schützsalve bei  der  Leichenfeier  der  Königin  Victoria  wurden  110 — 140  km  weit  gehört. 

Bekanntlich  hört  man  Geräusche  von  der  Erdoberfläche  in  Ballons  sehr  deutlich,  ebenso 
jene  aus  den  Thälem  oben  auf  Berggipfeln,  aber  nicht  umgekehrt.  Die  Schall weUen,  die  in  ver- 
dünnter Luft  entstehen,  haben  eine  geringere  Energie  und  erlöschen  deshalb  rascher.  Kine  andere 
Ursache  liegt  in  den  Ablenkungen  der  Schallstrahlen,  die  von  dünnerer  in  dichtere  Luft  übertreten. 

Wetterleuchten,  Blitze  ohne  Donner.  Das  Wetterleuchten  entsteht 
durch  den  Blitzschein  entfernter  Gewitter,  deren  Wolkenherd  oft  ganz  unterhalb  des 
Horizontes  liegt.  Wie  es  kommt,  dass  der  Donner  oft  nur  auf  relativ  sehr  g-eringe 
Entfernung  gehört  wird,  hat  Meinardus*)  eingehender  nachgewiesen.  Er  zeigt, 
dass  je  nach  der  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe,  der  Richtung  des  Windes  und  der 
Änderung  der  Stärke  desselben  mit  der  Höhe,  die  Schallstrahlen,  die  von  der  zumeist 
hochgelegenen  Blitzhahn  ausgehen,  von  den  unteren  Luftschichten  nach  oben  ab- 
gelenkt oder  selbst  total  reflektiert  werden  können.  Die  Schallstrahlen  werden  beim 
Übergang  aus  dünnerer  in  dichtere  Luft  in  ähnlicher  Weise  gebrochen  und  teilweise 
reflektiert,  wie  die  Lichtstrahlen.  Sie  heschreiben  dann  eine  krummlinige  Bahn,  die 
gegen  die  Erdoherfläche  konvex  ist.  2) 

Die  Hörweite  des  Donners  wird  um  so  mehr  eingeschränkt,  je  rascher  die 
Wärmeahnahme  mit  der  Höhe  ist;  sie  nimmt  aber  zu  mit  der  Höhe  des  Standpunktes 
des  Beobachters. 

Es  giebt  aber  auch  Blitze  ohne  Donner  im  oder  nahe  dem  Zenit,  die  dann 
wohl  stets  die  Natur  der  Flächenblitze  haben.  Als  regelmässige  Erscheinung  werden 
dieselben  aus  manchen  Tropengegenden  berichtet,  am  Ende  der  Regenzeit  oder  vor 
Beginn  derselben.  Aber  auch  in  unseren  Gegenden  kommen  wenigstens  ähnliche 
Erscheinungen  vor.  Sehr  bemerkenswert  ist  das  von  Haidinger  beschriebene, 
stundenlang  anhaltende  und  den  halben  Himmel  einnehmende  lautlose  Gewitter  am 
22.  Juni  1845  zu  Wien.    (Pogg.  Ann.  B.  66  S.  529,  auch  S.  532.) 

Auf  den  Llanos  von  Venezuela  konnte  C.  Sachs  folgende  Beobachtungen  machen.  Bei 
klarem  sternenhellen  Himmel,  der  nur  am  Horizont  einen  schmalen  Kranz  weisser  Haufenwölkchen 
aufwies,  flammten  beständig  Flächenblitze  auf,  meist  in  der  Nähe  des  Zenits,  seltener  in  den 
tieferen  Regionen.  Sie  verursachen  ein  starkes  gleichmässiges  Aufleuchten  einer  ziemlich  grossen 
Fläche,  das  meist  1 — 2  Sekunden  anhielt.  Von  Donner  war  nicht  die  geringste  Spur  zu  ver- 
nehmen, in  tiefstem  Schweigen  vollzogen  sich  die  Entladungen,  welche  mitunter  in  fast  ununter- 
brochener Beihe  sich  folgten.  Der  Ort  der  meisten  Blitze  war  in  der  Nähe  des  Zenits,  eine 
Täuschung  darüber  war  ausgeschlossen.  Die  Erscheinung  wiederholte  sich  mehrere  Nächte  hinter- 
einander. Diese  Blitze,  welche  von  den  Eingeborenen  Belämpagos  veraneros  genannt  werden, 
sollen  fast  jedes  Jahr  kurz  vor  Ende  der  Trockenheit  auftreten,  nur  selten  soll  sich  ein  schwacher 


1)  Meinardus,  M.  Z.    B.  XXX.    1895.    S.  14. 

2)  J.  G.  Stokes  hat  zuerst  den  Einfluss  des  Windes  auf  die  Krümmung  der  Schallstrahlen 
nachgewiesen,  dann  O.  Reynolds,  Papers  an  Mechanical  and  Physical  Subjects.  Cambridge 
1900.  Vol.  L  pag.  157 — 169.  Refraction  of  sound  by  the  Atmosphere.  Mohn,  Studien  über 
Nebelsignale  Ann.  d.  Hydr.  1892  S.  85,  117.  Jäger,  Über  die  Fortpflanzung  des  Schalles  in  be- 
wegter Luft.  Sitzungsberichte  der  Wiener  Akad.  B.  105.  1896.  S.  1040.  —  Wenn  die  unteren  Schich- 
ten kälter  sind  als  die  oberen,  so  werden  die  Schallstrahlen  nach  unten  abgelenkt.  Deshalb  hört 
man  bei  Nacht  den  Schall  weiter  und  namentlich  im  Winter  bei  einer  Temperatommkehrung.  Bei 
der  starken  Wärmezunahme  nach  oben  im  Winter  1879/80  wurden  die  Leute  in  den  oberösterrei- 
chischen Alpen  dadurch  geradezu  beunruhigt.  Man  hörte  Glockenläuten  an  Orten,  wo  noch  niemals 
ein  Läuten  hörbar  war,  sowie  auch  andere  auffallende  unerklärliche  Töne  und  Geräusche. 
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Kegenschauer  dazu  gesellen.  —  Auf  Madagaskar  bezeichnen  solche  trockene  Gewitter  mit  zahl- 
losen Blitzen  in  den  hohen  Wolkenschichten  das  Ende  der  Regenzeit.  Ähnlich  sind  die  Gewitter 
im  Innern  von  Australien,  die  dort  als  Ausläufer  der  tropischen  Regen  Nordaustraliens  eintreten 
oft  ohne  Regen,  ausserordentlich  blitzreich  mit  wenig  Donner.  *) 

C.  Das  Elmsfeuer.  Das  Ausströmen  der  Elektrizität  von  Gegenständen  an 
der  Erdoberfläche  in  Büschelform  oder  als  Glimmlicht  wird  mit  dem  Namen  Elms- 
feuer bezeichnet.  Den  Alten  war  die  Erscheinung  unter  dem  Namen  Kastor  und 
PoUnx  bekannt.  Die  Lichtbüschel,  die  an  den  Mastbäumen  meist  gegen  das  Ende 
eines  Sturmes  oder  Gewitters  erschienen,  wurden  als  gute  Vorbedeutung  angesehen. 
In  der  Niederung  tritt  das  Elmsfeuer,  d.  i.  das  Leuchten  von  Kirchturmspitzen, 
Bäumen,  Dachfirsten,  selbst  der  Fingerspitzen  der  emporgehobenen  Hände  etc.  meist 
im  Winterhalbjahr  bei  und  nach  Schneestürmen  oder  böigem  Wetter  auf,  in  Form 
eines  ruhigen  Glimmlichtes,  seltener  als  Büschelentladung,  mit  oder  ohne  knisterndes 
Geräusch.  Dass  die  Erscheinung  vollkommen  den  Glimmlicht-  und  Büschelentladungen 
der  elektrischen  Laboratoriumsversuche  entspricht,  kann  gegenwärtig  keinem  Zweifel 
mehr  unterliegen. 2)  Dieses  ruhige  Ausströmen  der  Elektrizität  tritt  nur  ein,  wenn 
die  Wolken  der  Erdoberfläche  ganz  nahe  sind,  also  bei  uns  zumeist  im  Winter  und 
auf  Bergspitzen.  Seitdem  es  Observatorien  und  meteorologische  Stationen  auf  Berg- 
gipfeln giebt^  ist  man  auch  mit  der  Natur  des  Elmsfeuer  und  den  Bedingungen, 
unter  welchen  es  entsteht,  besser  vertraut  geworden.  Namentlich  haben  die  Beob- 
achtungen auf  dem  Sonnblick  und  dann  auch  auf  dem  Ben  Nevis  in  Schottland  das 
meiste  dazu  beigetragen.  •') 

Obermayer  hat  positive  und  negative  Elmsfeuer  unterscheiden  gelehrt.  Die  positiven 
Ausströmungen  der  Elektrizität  erscheinen  in  Form  eines  gestielten  Lichtbüschels  von  IV2— 3  cm 
Länge,  die  Strahlen  sind  fein,  wenig  gekrümmt,  divergierend,  gegen  die  Enden  violett;  das  Licht- 
büschel ist  weit  geöffnet.  Die  negativen  Elmsfeuer  sitzen  nur  auf  einem  feinen  Lichtpunkt  auf, 
sind  sehr  zarter  Struktur,  sodass  die  einzelnen  Strahlen  nicht  zu  unterscheiden  sind.  Das  Licht- 
büschel ist  viel  kleiner,  stets  unter  1  cm  und  weniger  geöffnet,  mehr  gestreckt. 

Nach  ElBter  und  G eitel  überwiegen  auf  dem  Sonnblick  im  Winter  die  negativen,  im 
Sommer  (aber  weniger)  die  positiven  Elmsfeuer.  Staubschnee  (auch  Regen  überwiegend)  giebt 
negatives,  grossflockiger  Schnee  sehr  überwiegend  positives  Elmsfeuer,  Hagel  und  Graupel  ver- 
halten sich  unentschieden.^) 


1)  Handbuch  der  Klimatologie.  B.  H.  S.  126  und  S.  261/262.  Ferner  in  Westaustralien 
an  der  Grenze  der  Tropenregen  (19 — 21®  stidl.  Br.),  W.  Carnegie,  Scottish  Geogr.  Mag.  March 
1897;  und  in  Zentralafrika,  P.  Reichard,  Verhandl.  d.  Kerl.  Geograph.  Gesellsch.  1886.  S.  112. 
.Eigentümlich  sind  die  Gewitter.  Innerhalb  V«  Stunde  gehen  2 — 3  Blitze  nieder  mit  furchtbaren 
Detonationen,  dann  folgen  sich  Blitz  auf  Blitz,  so  dass  selbe  einzeln  nicht  mehr  zu  unterscheiden 
sind,  in  den  wunderbarsten  Formen,  ringförmige,  yerästelte,  3 — 4  aus  einem  Punkte  geschleuderte, 
aber  ohne  Donner,  nur  ein  schwaches  Grollen  lässt  sich  zuweilen  vernehmen.*^  Berichte  aus  Süd- 
indien, 8.  Klimatologie.    U.    S.  209. 

2)  Ältere  Beschreibungen  des  Auftretens  in  Eämtz,  Meteorologie.  H.  S.  485.  Schmidt, 
Lehrbuch  S.  784,  hält  die  wahre  Natur  des  Elmsfeuers  für  noch  nicht  aufgeklärt  (1860). 

3)  A.  y.  Obermaver,  Elmsfeuer-Erscheinungen  in  den  Alpen.  Zeitschrift  des  Deutschen 
und  Österreichischen  Alpenvereins.  B.  XX.  1889.  S.  94,  mit  Abbildungen.  Met.  Z.  1887.  S.  416, 
1888.    S.  324. 

4)  Elster  und  G eitel,  Elmsfeuer  auf  dem  Sonnblick.  Met.  Z.  XXVIH.  1893.  S.  119. 
Ebenda:  Beschreibung  von  Elmsfeuer  auf  dem  Schaf berg  und  in  Obersteiermark.  S.  222  u.  223. 
Elmsfeuer  zur  See.  Met.  Z.  1890.  S.  78.  Stade,  Elmsfeuer.  Met.  Z.  1898.  S.  236,  und  .Das 
Wetter**.  1898.  S.  47/48,  wichtige  Beobachtungen  auf  dem  Brocken.  —  E.  Bosshard,  Elmsfeuer- 
beobachtungen in  der  Schweiz,  mit  Abbildungen.  Jahrbuch  d.  S.  A.  Club.  XXXIL  S.  292.  — 
Böhmer,   Elektrische   Erscheinungen   auf   Pikes   Peak.     Met.    Z.    1891.    S.   214.     Auf   dem   Ben 
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Die  Erscheinungen  bei  Gewittern. 


Nach  den  Zusammenstellungen  von  Haltermann  zeigt  sich  das  Kimsfeuer  zur  See  zumeist 
im  Winterhalbjahr  und  namentlich  im  Herbst  und  Frühling.  In  Breiten  über  30®  ist  die  mittler*» 
jahreszeitliche  Verteilung  die  folgende:  Winter  24  Proz.,  Frühling  33,  Sommer  10,  Herbst  33  Proz. 
Elmsfeuer  tritt  nicht  so  selten  auf,  Haltermann  konnte  aus  den  Jahren  1884  und  1885  an  773'» 
Beobachtungstagen  164  Elmsfeuer  zur  See  konstatieren.  In  ebenen  Gegenden  ist  es  da^e^en  selten. 
Arendt  bemerkt,  dass  in  5  Jahren  von  den  Beobachtern  des  preussischen  meteorologischen  Neue» 
wenig  über  20  Fälle  berichtet  wurden. 

D.  Der  Gang  der  meteorologischen  Elemente  vor,  während  nnd 
nach  dem  Gewitter.  C.  Ferrari  fasst  seine  darauf  bezüglichen  üntersnchungen 
in  folgende  Sätze  zusammen: 

Vor  dem  Gewitter  nehmen  Luftdruck  und  relative  Feuchtigkeit  ab,  die  Tem- 
peratur zu,  so  dass  beim  Beginn  desselben  die  beiden  ersteren  ein  Minimum,  die 
letzteren  dagegen  ein  Maximum  aufweisen.  Nach  dem  Eintritte  des  Gewitters  steigen 
Luftdruck  und  relative  Feuchtigkeit  sehr  rasch  und  die  Temperatur  sinkt  im  g-Ieichen 
Masse,  sodass  mit  dem  Ende  des  Gewitters  die  ersten  zwei  Elemente  ein  Maximonu 
das  dritte  gleichzeitig  ein  Minimum  zeigen.  Die  Stärke  des  Windes,  vor  dem  Ge- 
witter schwach,  frischt,  wenn  dasselbe  beginnt,  sehr  rasch  auf  und  weist  gegen  dessen 

Fig.  71. 

Mittg.   2    4     6    8    10  Mitth.  2    4     6 


5^^ 


Barognii>heukurve  während  der  Gewitter  vom  lf)./17.  Juli  1900  zu  Brüssel. 

Ende  ein  Maximum  auf. ')  Das  Minimum  des  Luftdruckes  und  der  relativen  Feuchtig- 
keit, sowie  das  Maximum  der  Temperatur  sind  also  mit  dem  Anfange  des  Gewitters 
gleichzeitig  und  ist  der  Verlauf  der  Temperatur  jenem  der  beiden  anderen  Elemente 
gerade  entgegengesetzt. 

Diese  Sätze  gelten  in  der  That  durchschnittlich  für  die  sogenannten  Wärme- 
gewitter und  viele  „Wirbelgewitter",  aber  für  zahlreiche  andere  Fälle  von  Gewittern, 
auch  die  Nachtgewitter,  nicht  mehr,  während  deren  zuweilen  der  Luftdruck  fällt 
und  die  Temperatur  steigt,  ja  auch  zuweilen  der  früher  starke  Wind  abflaut. 
Natürlich  bewirkt  der  Kegen  immer  eine  Zunahme  der  relativen  Feuchtigkeit, 

Am  meisten  charakteristisch  und  interessant  ist  der  Gang  des  Luftdruckes 
während  der  Gewitter,  auf  welchen  man  erst  durch  die  kontinuierlichen  Aufzeichnungen 
der  neueren  Barographen  aufmerksam  geworden  ist.  Statt  einer  Beschreibung  mag 
hier  eine  Harographen- Zeichnung  als  Beispiel  dieser  typischen  Luftdruckänderungen 
bei  Gewittern  eingeschaltet  werden.     (Fig.    71.) 


Nevis  tritt  das  Elmsfeuer  auf  nach  dem  Vorübergang  einer  Barometerdepression  im  Winterhalbjahr, 
bei  Temperatur  unter  dem  Gefrierpunkt  und  Drehung  des  W' indes  nach  NW  und  N;  heftige 
Schauer  von  Schnee  und  Graupeln  beerlciten  dasselbe. 

1)  Zumeist  ist  dies  nicht  der  Fall,  das  Maximum  fällt  mit  dem  Beginn  oder  der  Maximum- 
phase des  Gewitters  zu.'^ammen,  der  Wind  nimmt  dann  schon  während  des  Gewitters,  oft  rasch, 
ab,  um  nachher  schnell  abzuflauen. 
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Bei  den  deutschen  Meteorologen  sind  diese  Vorspränge  in  den  Barographen- 
kurven unter  der  Bezeichnung  der  „Gewittemasen"  bekannt.  ^) 

II.  Der  Sitz  des  Gewittere. 

Die  Gewitterwolken.  Die  elektrischen  Erscheinungen,  die  zum  Begriffe 
eines  Gewitters  gehören,  sind  an  die  Kondensation  des  atmosphärischen  Wasser- 
dampfes gebunden,  auch  die  Flächenblitze  ohne  Donner  bedürfen  mindestens  leichter 
cirröser  oder  cirro-stra- 


-^-"^ 


tusartiger  Wolken.  Es 
giebt  Wolkenformen, 
welche  hauptsächlich 
der  Sitz  der  Gewitter 
sind ,  Gewitterwolken 
im  engeren  Sinne,  aber 
es  giebt  kaum  eine  Wol- 
kenform, in  welcher 
nicht  gelegentlich  Blitze  gesehen 
werden  könnten. 

Die  eigentlichen  Gewit- 
terwolken sind  die  getürmten 
Haufenwolken,  Cumuli  (thunder 
heads),  die,  wenn  sie  zu  Wolken- 
lagern vereinigt  und  wie  fast 
immer  in  der  Höhe  mit  einem 
weit  ausgreifenden  Cirro-Stra- 
tusschirm  sich  bedeckt  haben, 
Cumulo-Nimbi  genannt  werden. 
Es  sind  dies  die  Gewitterwolken 
des  Sommerhalbjahres  in  unse- 
ren Gegenden  und  in  den  Tro- 
pen fast  die  einzige  Wolkenform, 


Fig.  72. 
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Gewitter-Cumulo-Nimbus  in  verschiedenen  Stadien  der 
Entwiükelung  im  Norden  von  New-York,  nach  NE  vorüber- 
ziehend, am  2.  Juli  1887.    Gezeiclmet  von  Wm.  M.  Davis. 


in  deren  Gefolge  die  Gewitter  auftreten. 

Die  lokalen  Gebirgsgewitter ,  die  in  mittleren  Breiten  an  warmen  feuchten 
ruhigen  Sommernachmittagen  infolge  der  aufsteigenden  Bergwinde  entstehen,  in  den 
äquatornahen  Gegenden  aber  fast  regelmässige  tägliche  Erscheinungen  sind,  treten 
in  Form  der  Cumulo-Nimbi  auf,  ebenso  die  lokalen  Gewitter  der  Niederungen,  die 
infolge  übermässiger  Erwärmung  der  unteren  Luftschichten  entstehen.  Während 
aber  die  Gebirgsgewitter  im  engeren  Sinne,  da  sie  den  aufsteigenden  Bergwinden 
ihre  Entstehung  verdanken,  ruhig  über  dem  Ort  ihrer  Entstehung  stehen  bleiben 
und  sich  nur  seitlich  ausbreiten,  ziehen  die  letzteren  meist  mit  einer  vorherrschenden 
oberen  Luftströmung  fort.  Cumuluslager,  oben  mit  einem  Cirro-Stratusschirm  bedeckt 
sind  die  für  sie  charakteristische  Wolkenform.  *^) 

1)  D.  C.  Ferrari,  Typischer  Gang  der  Registrierinstrumente  wUhrend  eines  Gewitters. 
Met.  Z.  1888.    S.  70.    Beiträge  zur  Gewitterkunde. 

2)  Ich  habe  diese  Wolkenbildung  beschrieben  und  abgebildet  in  Zeitschr.  f.  Met.  B.  VIII. 
Ib73.    S.  104,   und    XV.    IssO.    S.   434.     (Schon    1863   niedergeschrieben   und  publiziert   in   Mit- 
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Fig".  72  S.  489  zeigt  nach  Davis  die  Entstehung  und  das  Fortschreiten  einer 
solchen  Gewitterwolke. 

Es  giebt  kaum  eine  Haufeuwolke,  welche  blitzt  und  regnet,  die  nicht  vorher 
oder  gleichzeitig  mit  einem  Cirro-Stratusschirm  sich  bedeckt  hätte.  Es  ist  dies  höchst 
charakteristisch  und  ich  habe  den  Vorgang  vielleicht  hundertmal  ohne  Ansnabme 
verfolgen  können,  dass  erst  dann,  wenn  die  oberen  Kuppen  der  Haufen  wölke  sich 
verflachen  und  zu  einem  Cirro-Stratusschirm  ausbreiten,  die  grauen  Ke^enstreiien 
von  dem  dunklen  unteren  horizontalen  Rande  der  Cumuli  niedergehen  und  dann 
meist  gleichzeitig  Flächenblitze  die  geballten  Formen  der  Wolke  erleuchten  oder 
Funkenblitze  zur  Erde  herabfahren.  Doch  scheint  es,  dass  es  auch  Ausnahmen  g'iebt. 
in  welchen  es  aus  Cumuli  ohne  Cirro-Stratus  blitzt  und  regnet.  Dass  an  heissen 
trockenen  Sommerabenden  die  geballten  Häupter  und  Flächen  hoher  Cumuli  von 
Flächenblitzen  aufleuchten,  kommt  schon  öfter  vor. 

Die  Cirro-Stratusbildungen  oberhalb  der  lokalen  Gewitterherde  möchte  ich  nicht 
„falsche  Cirren"  nennen,  wue  dies  üblich  geworden,  weil  sie  in  der  That  echte  Girren 
sind,  wenn  sie  auch  in  vielen  Fällen  niedriger  sind  als  jene  Cirro-Stratusdecken,  die 
von  den  wandernden  grossen  Depressionszentren  ausgehen.  Aber  in  vielen  anderen 
Fällen  erreichen  sie  die  gleichen  oder  selbst  grössere  Höhen,  denn  sie  können  10 
bis  15  km  Höhe  erreichen,  und  dazwischen  giebt  es  alle  Übergänge.  Will  man 
eine  (strenge  nicht  gerechtfertigte)  Unterscheidung  machen,  so  nenne  man  sie  Ge- 
wittercirren  (wie  auch  Durand-Gr^ville  vorschlägt).  Bei  den  mit  der  vor- 
herrschenden oberen  Strömung  fortziehenden  Gewitterherden  ist  der  Cirro-Stratiis- 
schirm  meist  nur  in  Front  entwickelt  und  dehnt  sich  da  weit  nach  vorne  aus.  In 
manchen  Fällen  ist  aber  der  Schirm  auch  auf  der  Rückseite  ebenso  entwickelt. 

Die  Entstehung  dieses  oberen  Wolkenschirmes  beschreibt  der  grösste  Wolken- 
kenner, Clement  Ley,  in  folgender  Weise: 

Cirro-Filum  (so  nennt  Cl.  Ley  diese  Wolke)  findet  sich  sehr  häufig  am  äussersten  Rande 
von  Cy klonen,  oft  bis  zu  einer  Entfernung  von  vielen  hundert  (englischen)  Meilen  vom  Mittel- 
punkte der  Depression.  In  diesen  Fällen  ist  es  unmöglich,  die  Entstehung  dieser  Wolkenform  zu 
beobachten.  Es  kommt  jedoch  vor,  dass  sich  bei  sonst  heiterem  Wetter  von  einer  lokalen  Regen- 
wolke aus  Cirrofilum  in  grossen  Massen  entwickelt,  und  dann  kann  man  deren  Bildung  beobachten. 
Einige  Meilen  vom  Beobachter  entfernt,  beginnt  am  sommerlichen  Himmel  sich  ein  massiger 
Cumulus  zu  bilden.  Da  in  der  Atmosphäre  bis  zu  grossen  Höhen  fast  Stille  herrscht,  behält  der 
Cumulus  seine  halbkugelförmige  Gestalt,  und  es  entsteht  eine  enorme  Anhäufung  von  Nebel- 
massen, dass  diese  wohl  den  Raum  von  mehr  als  100  englischen  Kubikmeilen  einnehmen,  und 
ihre  dunkle  Färbung  zeigt  an,  dass  die  Wasserkügelchen,  aus  denen  sie  besteht,  sehr  eng  anein- 
ander gedrängt  sind.  So  lange  eine  solche  Wolke  ihre  scharfe  obere  Begrenzung  und  halbkugeligen 
Formen  behält,  fällt  kein  Regen  aus  ihr.  Plötzlich  erhält  der  Gipfel  ein  weicheres  Aussehen, 
breitet  sich  seitlich  in  cirrusartigen  Fäden  aus  und  gleichzeitig  stürzt  Regen  aus  der  Wolke  herab.  *) 
Die  elektrische  Spannung,  welche  die  die  Wolken  bildenden  Wasserkügelchen  am  Zusammenfliessen 
hinderte,  so  lange  diese  ihre  sphärische  Gestalt  behielten,  wird  im  oberen  Teile  der  Wolke  plötzlich 
vermindert,  sobald  die  Kügelchen  zu  Eisnadeln  gefrieren,  aus  deren  Ecken  und  Spitzen  die 
Elektrizität  augenblicklich  entweicht.  Die  Wolkenteilchen,  welche  Elektrizität  verloren  haben, 
vereinigen  sich  beim  Niedersinken  auch  mit  den  kleineren  Wasserkügelchen,  die  sie  auf  ihrem 

teilungen   des  Österreichischen  Alpen  vereine.    B.  I.  S.  107).     Früher  war   die  Meinung  sehr  ver- 
breitet, dass  zwei  Wolkenschichten  übereinander  aber  getrennt,  die  eine  positiv-,  die  andere  negativ- 
elektrisch, zur  Gewitter-  und  Hagelbildung  nötig  seien.     Der  obere  cirröse  Wolkenschirm  wächst 
aber  aus  den  Cumulusmassen  heraus.     S.  a.  J.  Silbermann,  Compt.  rend.  1864.    I.    S.  337. 
1)  Setzen  wir  hinzu,  zucken  auch  Blitze  aus  derselben  und  man  hört  den  Donner. 
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Wege  treffen.  Der  fallende  Regen  und  yielleicht  noch  mehr  die  plötzlichen  Entladungen,  wenn 
solche  vorkommen,  dienen  ferner  dazu,  die  Elektrizität  abzuleiten,  d.  i.  das  Potential  der  Wolken-  . 
masse  zu  erniedrigen.  Der  Regenschauer  hält  an,  bis  der  ganze  oder  nahezu  der  ganze  untere 
Teil  der  Wolke  verschwunden  ist.  In  solchen  Fällen  wird,  wenn  auch  in  den  höheren  Schichten 
der  Atmosphäre  wenig  Bewegung  herrscht,  die  übrigbleibende  Eiswolke  ein  wahrer  Cirrus,  der 
mitunter  länger  als  24  Stunden  fast  bewegungslos  am  Himmel  weilt,  häufiger  aber  zieht  er  sehr 
langsam  über  Gegenden  hin,  in  welchen  der  Regenschauer,  aus  dem  er  hervorging,  gar  nicht 
sichtbar  war. 

Wenn  solche  lokale  Gewitterbildungen  eine  grosse  Intensität  erlangen  und 
schwere  Kegengtisse,  ja  selbst  Hagel  fallen  lassen,  so  bilden  sich  vor  der  Regen- 
oder Hagelwand  oft  eigentümliche  tief  herabhängende  Wolkendraperien  aus,  und  es 
besteht  dann  überhaupt  der  Aufbau  der  Gewitterwolkenmassen  aus  mehreren  Etagen. 
Sturm  oder  heftige  Windstösse  sind  nicht  notwendig  damit  verbunden.  Am  häufigsten 
zeigt  sich  die  Erscheinung  allerdings  bei  den  Gewitterböen  und  grossen  Hagelwettern, 
die  später  behandelt  werden,  i) 

Sowie  die  lokalen  Gewitter  sich  völlig  entladen,  und  unten  abgeregnet  haben, 
verschwinden  auch  die  dichteren  schweren  Cumulus-  und  Strato  -  Cumuluswolken 
und  es  bleibt  nur  die  Cirro-Stratusdecke  in  der  Höhe  zurück,  die  sich  nachts  auch 
allmählich  auflöst.  Dieser  typische  Vorgang  der  Wiederherstellung  des  vertikalen 
Temperaturgleichgewichtes  an  heissen  Nachmittagen,  verbunden  mit  Kondensations- 
erscheinungen des  Wasserdampfes,  zeigt  sich  am  schönsten  bei  den  lokalen  Gebirgs- 
ge wittern  und  den  Tropengewittern. 

Die  Gewitter,  die  während  oder  gegen  Ende  allgemeiner  Regen  (Landregen)  eintreten  und 
die  zumeist  stärkere  Temperaturänderungen  begleiten,  welche  zuerst  in  der  Wolkenregion  auf- 
treten, sind  au  keine  bestimmte  Wolkenform  gebunden.  Das  Aussehen  des  Himmels  lässt  meist 
keine  Änderung  bemerken,  die  graue  formlose  Wolkendecke,  aus  welcher  der  Regen,  zuweilen 
verstärkt,  fällt,  bleibt  die  gleiche  wie  vor  dem  Gewitter. 

Die  Höhe  der  Gewitterwolken.  Darunter  wollen  wir  die  untere  Höhe 
jener  Wolkenschicht  verstehen,  welche  der  Sitz  der  elektrischen  Entladungen  ist. 
Diese  Höhe  unterliegt  sehr  grossen  Schwankungen,  zuweilen  bei  demselben  Gewitter. 
Im  letzteren  Falle  ist  meist  bei  der  Bildung  des  Gewitters  die  Höhe  der  Wolken, 
welche  blitzen  und  donnern,  eine  geringere,  als  später,  wenn  das  Gewitter  sich 
schon  auflöst,  oder  sie  ist  auf  der  vorderen  Seite  niedriger  als  auf  der 
Rückseite.  Die  Höhe  der  Wolken,  welche  dann  der  Sitz  der  Blitze  wird,  ist  oft 
eine  ausserordentlich  grosse  und  kann  das  Cirro-Stratusniveau  erreichen  (Gewitter  bei 
Beginn  und  zu  Ende  der  Eegenzeit  in  den  Tropen,  Blitze  ohne  Donner).  Bergsma 
hat  in  Batavia  einen  Blitz  im  Zenit  beobachtet,  dem  erst  in  1 8  Sekunden  der  Donner 
folgte,  dessen  Höhe  also  rund  6  km  war.  Die  Wolken  überhaupt  senken  sich  aller- 
dings meist  nach  dem  Gewitter,  namentlich  im  Gebirge. 

Die  Höhe  der  Gewitterwolken  schwankt  mit  der  Jahreszeit,  sie  ist  im  Sommer 
grösser  als  im  Winter,  bei  sehr  heissem  trockenem  Wetter  grösser  als  bei  feuchter 


1)  Hann,  Zur  Morphologie  der  Gewitterwolken.  Zeitschrift  f.  Met.  1880.  S.  434  und 
1886.  S.  237.  —  K.  Prohaska  konnte  beobachten,  dass  die  flockigen  Bestandteile  dieses  Wolken- 
vorhanges an  der  der  Regenwand  zugewendeten  Seite  eine  ziemlich  rasch  fallende  Bewegung  hatten, 
während  sie  an  der  Vorderseite  langsamer  schräg  nach  vorne  aufsteigen.  Aber  auch  ohne  Regen- 
fall kann  die  Böen  wölke  diese  Form  annehmen,  wie  ich  Ende  April  1900,  auf  dem  Golf  von  Triest 
schön  beobachten  konnte.  Der  aus  dem  Wolkenwulst  niedersteigende  Wind  (^Eknephias*)  ist  nicht 
an  den  Regen  gebunden,  nicht  die  vom  Regen  mitgerissene  Luft  aus  der  Höhe. 
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kühler  Witterung,  sie  (die  absolute  Höhe)  steigt  mit  der  mittleren  Höhe 
des  Landes,  ist  im  Innern  des  Landes  grösser  als  an  den  Küsten, 
in  höheren  Breiten  ist  sie  geringer  als  in  niedrigen.  Infolge  der  in  Beg-leitung  der 
Gewitter  meist  auftretenden  tieferen  Wolkenschichten  unterhalb  des  Gewitterherdes 
unterschätzt  man  zu  oft  die  wahre  Höhe  der  Gewitter.  Beobachter  auf  Bergen 
glauben  häufig,  wenn  sie  bei  einem  nahen  oder  entfernten  Gewitter  in  Wolken  ein- 
gehüllt sind  und  die  Blitze  von  unten  heraufleuchten,  weil  in  dieser  Eichtang  die 
W^olken  am  wenigsten  dicht  sind,  das  Gewitter  unter  sich  zu  haben. 

Die  Höhe  der  unteren  Fläche  der  Gewitterwolken  schwankt  in  Mittel-Europa  etwa  zwischen 
1000  und  3000  m  Seehöhe.  Gewitter  haben  schon  den  Ortler  (3900  m),  ja  selbst  den  Montblanc 
(4810)  unter  sich  gelassen.  Bei  trockenem  heissen  Wetter  ziehen  die  Gewitter  am  höchsten.  hU 
giebt  aber  auch  gut  beglaubigte  Fälle  von  Gewittern,  die  ganz  unterhalb  1500  oder  2000  m  sich 
entladen  haben.  Solche  werden  mitgeteilt  von  K.  Kolbenheyer  und  Knop.  Ersterer  sah  auch 
Blitze  nach  oben  fahren. ') 

Am  niedrigsten  ziehen  die  Gewitter  im  Winter.  Bei  den  Schnee-  und  Granpel- 
büen,  die  sich  nicht  so  selten  in  einem  oder  wenigen  Blitzschlägen  entladen,  kann 
zuweilen  von  einer  unteren  Begrenzung  der  Gewitterwolken  gar  nicht  die  Rede  sein 
Die  Wolke  reicht  bis  zur  Erdobei-fläche  herab,  der  ganze  Luftraum  (vom  Boden 
bis  zur  oberen  Begrenzung  der  Wolke)  besteht  aus  durcheinander  wirbelndem  Schnee 
oder  Graupeln. 

III.    Die  örtliche  Verteilung  und  die  Bewegung  der  Gewitter. 

A.  Häufigkeit  der  Gewitter  in  den  verschiedenen  Teilen  der 
Erdoberfläche.  Die  Grundlagen  für  eine  einigermassen  verlässliche  Karte  der 
geographischen  Verteilung  der  Gewitter  fehlen  noch.  Nicht  allein  wegen  Mangel  an 
Berichten  aus  grossen  Teilen  der  Erdoberfläche,  sondern  auch  wegen  oft  gänzlicher 
ünvergleichbarkeit  der  Angaben  aus  jenen  Teilen,  von  welchen  Angaben  vorliegen; 
Das  vorhandene  Beobachtuugsmaterial  aus  verschiedenen  Ländern  könnte  nur  mit 
sorgfältigster  Kritik  zu  einer  Karte  der  Gewitterfrequenz  verwendet  werden.  Dazn 
kommt    noch,    dass    von    vielen    Orten    die    Zahl   der    einzelnen  Gewitter,    von    den  \ 

meisten   allerdings  bloss  die  Zahl   der  Gewittortage  vorliegt.     Nur  letztere  Zählung  | 

kann  einigermassen  vergleichbare  Daten  liefern.  Der  Versuch  einer  Erdkarte  der 
jährlichen  Gewitterfrequenz,   wie  ihn  A.  Klosso vsky   geliefert  hat,  muss  demnach  I 

noch  als  verfrüht  bezeichnet  werden.  2)  i 

Zu  einer  Schätzung  der  „elektrischen  Energie"  der  Atmosphäre  in  verschiedenen  i 

Teilen  der  Erde,  ist  die  gegenwärtige  Gewitterstatistik  schon  gar  nicht  zu  verwenden. 
Ein  kurzes  Gewitter  mit  einem  oder  w^enigen  Schlägen  tritt  in  derselben  mit 
gleichem  Gewichte  auf,  wie  stundenlang   anhaltende  Gewitter  mit  zahllosen  und  mit  i 

den  heftigsten  Entladungen.  Die  Gewitter  von  2  Dezennien  im  Norden  Europas 
(Island,  Faröer  etc.)  liefern  zusammen  wohl  nicht  soviel  Blitze,  als  ein  einziges  Ge-  i 

witter  in  den  Südalpen  gelegentlich  aufweisen  kann."*) 

1)  Met.  Z.  1886.     S.  404  u.  508;  s.  auch  Reimann,  ebenda  S.  251. 

2)  A.   Klo  SSO  vsky,    Distribution    annuelle    des    orages    ä   la   surface  du  globe    terreMre.  ) 
Mit  Karte.     Odessa  1893. 

3)  Bei  dem  Gewitter  vom  29.  August  1885  im  Gailthale  (Südwestkärnten)  zählte  P roh aska  . 
in  14V»  Minuten   in  S   und  SW  allein    1000  Blitze,    am    10.   Angust   1887    von  8— O^/i*»   3500 
Blitze.  —   Die    jetzt    konstruierten   Apparate    zur  Registrierung  elektrischer  Wellen   (ferner   uml  \ 
naher  Blitze)  werden  mit  der  Zeit  eine  genauere  Gewitterstatistik  ermöglichen. 
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Die  Häufigkeit  der  Gewitter  nimmt  im  allgemeinen  von  der  Äquatorialzone 
mit  zunehmender  Breite  ab,  in  den  Zirkumpolarregionen  sind  die  Gewitter  sehr 
selten.  Es  giebt  aber  auch  in  niedrigen  Breiten  grosse  Teile  der  Erdoberfläche, 
wo  die  Gewitter  selten  sind  oder  fast  ganz  fehlen,  so  in  der  Mitte  der  Passatgiirtel 
ttber  den  Ozeanen,  an  den  regenarmen  Küsten  von  Peru  bis  Chile  hinab,  desgleichen 
an  der  Westküste  von  Afrika  unter  ähnlichen  Breiten,  an  der  Küste  von  Marokko, 
dann  in  den  regenarmen  Wüsten  und  Steppengebieten  aller  Kontinente.  Merkwürdig 
ist  die  Seltenheit  der  Gewitter  an  der  regenreichen  tropischen  Ostküste  Südamerikas 
von  Pernambuco  bis  Bahia. 

In  Frankreich  giebt  es  (nach  14  jährigen  Beobachtungen)  nur  71  Tage  im  Jahre, 
an  denen  kein  Gewitter  in  irgend  einem  Teil  des  Landes  beobachtet  wird,  von  Mai 
bis  August  ist  kein  Tag  ohne  Gewitter. 

Boussingault  sagte  bekanntlich  von  dem  äquatorialen  Südamerika,  dass  dort  ein  mit 
feinen  Sinnen  begabter  Beobachter  den  Donner  das  ganze  Jahr  hindurch  würde  rollen  hören.  ^) 
Ebenso  bemerkt  Abercromby:  In  dem  Doldrumgürtel,  rings  um  die  Erde^  sieht  man  überall, 
sowie  die  Dämmerung  eintritt,  mehr  oder  weniger  intermittirende  Flächenblitze,  die  bis  zum 
Morgen  anhalten.  In  den  Gebieten  hohen  Druckes,  den  Passatgebieten,  sieht  man  keine  Blitze, 
sobald  man  aber  in  das  Band  niedrigen  Druckes  zwischen  den  Passaten  oder  Monsunen  eintritt, 
beginnen  die  elektrischen  Entladungen  jede  Nacht  aufzutreten,  selbst  wenn  es  zu  keinem  wirk- 
lichen Gewitter  kommt.  ^) 

Die  mittlere  Zahl  der  Gewittertage  ist  etwa:  zu  Batayia  95,  zu  Buitenzorg  167,  Palembang 
116,  Quito  111,  Parä  170,  ßismarckburg  (8.2<>  nördl.  Br.)  167,  Kamerun:  Küste  über  100,  im  Innern 
über  150,  Mexiko  139  etc.  In  der  äquatomahen  Zone  kann  man  100 — 150  Gewittertage  im  Jahre 
annehmen  (aber  nicht  überall,  z.  B.  Küste  von  Ecuador,  Galapagos-Inseln,  Guano-Inseln  des  Grossen 
Oceaus,  etc).  In  den  mittleren  Breiten  sinkt  die  durchschnittliche  maximale  Gewitterfrequenz  auf 
50 — 30  Tage  herab,  in  der  Nähe  und  jenseits  des  Polarkreises  auf  wenige  Tage  im  Jahre.  Doch 
ist  es  unrichtig,   dass  jenseits  75®  nördl.  Br.  die  Gewitter  absolut  fehlen. 

Selbst  unter  78^  hat  man  auf  W- Spitzbergen  Gewitter  beobaxihtet.  Island  hat  im 
Mittel  nur  1.1  Gewittertage,  die  Faröer  1.5,  Invigtut  0.5,  Gotthaab  kaum  0.2,  Jakobshavn  und 
Upernivik  0.0.  An  der  Küste  des  weissen  Meeres  haben  Kola,  Kew,  Archangel  durchschnittlich 
5  Grewittertage.  Im  Innern  von  Nordasien  sind  in  ähnlicher  Breite  die  Gewitter  noch  etwas 
häufiger,  Turuschansk  nahe  dem  Polarkreis  hat  etwa  8  Gewittertage,  Jakutsk  5,  Irkutsk  6,  selbst 
zu  Werchojansk  kommt  es  noch  gelegentlich  zu  einem  Gewitter. 

H.  Harries  hat  aus  den  Schiffsjournalen  die  Gewitterberichte  aus  hohen  Breiten  aus- 
gezogen und  zwischen  60  und  75®  nördl.  Br.  59  Gewittertage  notiert  gefunden,  die  Mehrzahl  im 
Nordosten  des  europäischen  Eismeeres,  im  Gebiete  der  Goldstromdrift.  Der  August  ist  in  diesen 
Breiten  entschieden  der  gewitterreichste  Monat. 

An  der  Westküste  von  Norwegen  nimmt  die  Zahl  der  Gewittertage  von  5.7  im  Süden  ab 
auf  4  0  in  Romsdal  und  Trondheim,  auf  2  in  Norland  und  auf  1.8  in  Finnmarken.  In  gleicher 
Breite  sind  in  Schweden  die  Gewitter  häufiger.  Norland  6.3,  Svealand  8.4,  Gotaland  9.5.  Auch 
auf  den  britischen  Inseln  nimmt  die  Gewitterhäufigkeit  von  der  Westküste  landeinwärts  zu  und 
ist  an  der  Ostküste  grösser  als  an  der  Westküste.  Irland  hat  an  der  Westküste  4.3,  Ostküste 
6.6,  Wales  6  9.    England :  Südküste  10.2,  Inland  und  Ostküste  14.3. 

In  den  Vereinigten  Staaten  nimmt  die  Häufigkeit  der  Gewitter  (Tage?)  von  Florida  und  den 
östlichen  Golf  Staaten  mit  60 — 45,  nach  Norden  an  die  kanadische  Grenze  und  nach  Westen  gegen 
105^  westl.  L.  bis  auf  20  ab.  Aber  auch  hier  nimmt  die  Gewitterfrequenz  anfänglich  von  den 
atlantischen  Küsten  landeinwärts  zu  (unter  40®  nördl.  Br.  von  25  an  der  Küste  bis  auf  35  unter 


1)  Man  hat  Jetzt  Apparate  konatrnirt,  welche  in  der  That  die  Entladungen  sehr  femer 
Gewitter  hörbar  machen.  Das  Elektroradiophon  ersetzt  diesen  feinen  Sinn,  indem  es  den  Donner 
bis  über  100  km  hörbar  macht.     Phys.  Zeitschrift  II. 

2)  Aberoromby,  Nature.  Maroh  24.  1887.  Diese  elektrischen  Entladungen  haben  eine 
Periodizität,  man  beobachtet  von  1 — 2'*  morgens  an  eine  starke  Abnahme  der  Blitze. 
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90^  west.  L.),  dann  mit  Zunahme   der  Trockenheit  wieder  ab.     Am  gewitterärmsten   ist  das  pazi- 
fische Küstengebiet  mit  3  (im  Norden)  bis  1  Gewitter  im  Süden  (Los  Angeles,  San  Diego). 

Im  allgemeinen  steigt  die  Gewitterfreqnenz  mit  der  Annähernng  an  die  Ge- 
birge. Grosse  Ebenen  sind  relativ  zur  Umgebung  gewitterarm.  In  Russland  zeigt 
der  Kaukasus,  das  Uralgebirge  und  der  Altai  die  Zunahme  der  Gewitterfrequenz 
von  den  Niederungen  gegen  das  Gebirge.  Der  Ural  hat,  trotz  seiner  kontinentalen 
Lage  immer  noch  20 — 26  Gewitter  (nur  im  Sommer),  dann  nimmt  die  Grewitt«r- 
frequenz  über  den  Niederungen  von  Westsibirien  ab  (auf  10 — 12),  um  mit  der  An- 
näherung an  den  Altai  wieder  zu  steigen  (Bamaul  21). 

In  den  höheren  Gebirgen  selbst  aber  zeigt  sich  im  allgemeinen  eine  Abnahme  der  Gewitt^r- 
häufigkeit  von  den  Aussenseiten  gegen  die  inneren  Thäler  nnd  auch  gegen  die  inneren  Hochgipfel. 
In  den  Alpen  ist  der  Nord-  und  namentlich  der  Siidrand  sehr  gewitterreich,  dagegen  sind  da« 
obere  Rhonethal,  Innthal,  Etschthal,  Murthal  gewitterarm,  ebenso  Graubunden.  Viele  der  grossen 
Gewitterzüge  erreichen  nicht  das  Innere  der  Gebirge,  welches  hauptsächlich  lokale  Gewitter  hat 
und  nur  bei  grossen  Wetterstürzen    an  den  allgemeinen  Gewittern  mit  teilnimmt.  *) 

Gewitter  auf  dem  Meere.  Arago  konnte  noch  die  Meinung  aussprechen, 
dass  es  auf  offener  See  wohl  überhaupt  kein  Gewitter  gäbe.  Die  Beobachtungen 
haben  seither  gezeigt,  dass  diese  Ansicht  irrtümlich  war.  Bestätigt  hat  es  sich 
aber,  dass  die  Gewitter  über  dem  Meere  seltener  sind  als  über  dem  Lande.  Be- 
sonders in  den  mittleren  Breiten  nimmt  die  Zahl  der  Gewitter  mit  der  Annäherun? 
an  das  Land  stark  zu,  weniger  in  den  Tropen  und  in  den  äquatorialen  Gebieten.-) 
Die  Abnahme  der  Gewitter  über  dem  Meere  mit  zunehmender  Breite  zeigt  sich 
deutlich  in  den  folgenden  Zahlen,  welche  angeben,  auf  wieviel  Prozente  der  Be- 
obachtungstage im  Indischen  Ozean  ein  Gewittertag  kommt: 

Süd.  Breite  34— 36^        36— 40<^        40— 44  <>        44— 48<>        48-50'» 

Gewitterfrequenz       12  4.5  4.3  2.5  0.0  Proz. 

Im  eigentlichen  Passatgebiet  sind  elektrische  Erscheinungen  selten,  mehren 
sich  aber  mit  der  Aitoäherung  an  das  Land.  Auch  längs  der  warmen  Strömungen 
werden  die  Gewitter  häufiger. 

B.  Richtung  und  Geschwindigkeit  der  Gewitterzüge.  Mit  Aus- 
nahme der  lokalen  Nachmittagsgewitter  der  Gebirge,  die  sich  über  den  Bergen 
selbst  bilden,  deshalb  über  denselben  stehen  bleiben  und  sich  abends  wieder  auflösen, 
haben  die  meisten  Gewitter  eine  fortschreitende  Bewegung.  Diese  Fortbewegung 
ist  geradezu  eine  Bedingung  der  längeren  Andauer  der  Gewitterthätigkeit.  *) 

Die  Gewitter  folgen  bei  ihrem  Fortschreiten  den  in  den  mittleren  oder  oberen 
Schichten  herrschenden  Luftströmungen,  welche  durch  die  Luftdruckverteilung  in 
diesem  oberen  Niveau  bedingt  sind  und  können  deshalb  auch  dem  Unterwind  ent- 
gegenziehen, was  öfter  der  Fall  ist. 


1)  Die  geringe  Zahl  der  in  den  inneren  Alpen thälern  notirten  Gewitter  ist  allerdings  auch 
darin  begründet,  dass  nur  die  nahen  Gewitter  dort  zur  Beobachtung  kommen,  aber  die  Abnahme 
ist  zum  grösseren  Teil  doch  reell.  Auch  auf  Hergstationen  kommen,  weil  sie  beim  Vorübergang 
von  Gewittern  rasch  in  Wolken  gehüllt  werden,  zu  wenig  Gewitter  zur  Beobachtung. 

2)  Sehr  schön  bringt  das  zur  Darstellung  die  Karte  7  in  A.  v.  Dankelmann,  Regen, 
Hagel  und  Gewitter  im  Indischen  Ozean.  Archiv  der  deutschen  Seewarte.  III.  1880.  Schlee, 
ebenda  1892. 

3)  Sehr  lebendig  und  klar  hat  dies  Mohr  beschrieben  in  „Gewitter  u.  Hagelwetter."  Pogg. 
Annalen.     B.  117.     1862.     S.  89. 
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Wenn  man  die  Richtung  notirt,  aus  welcher  die  Gewitter  heranziehen,  so  er- 
g^ebt  sich,  wie  zu  erwarten,  in  den  gemässigten  Zonen  zumeist  ein  Gewitterzug 
aus  Westen.  Dies  gilt  wenigstens  für  ganz  Europa.  Die  Notierungen  des  Gewitter- 
zuges in  Frankreich,  Italien,  Süd-  und  Norddeutschland,  Russland  ergeben  eine 
vorherrschende  Richtung  aus  W  und  SW  (in  Schweden  mehr  aus  SW  und  S). 

Auch  in  den  Vereinigten  Staaten  ziehen  die  Gewitter  meist  aus  Westen,  die 
Gemtterfronten  haben  wie  in  West-  und  Mitteleuropa  meist  die  Richtung  Nord- 
Süd.  Die  Gewitter  ziehen  aber  hier  vom  Lande  gegen  das  Meer,  nicht  wie  bei 
uns  von  der  See  gegen  das  Innere  des  Landes. 

In  den  Tropen  ziehen  die  Gewitter  vielfach  dem  Seewinde  entgegen,  vom  Innern  des  Landes 
gegen  das  Meer.  Dies  tritt  recht  auffallend  hervor  an  der  Westküste  des  tropischen  Afrika,  aber 
auch  noch  und  entschieden  in  Deutsch-SW-Afrika,  wo  sie  allerdings  die  Küste  nicht  mehr  erreichen. 
Auch  an  der  Ostküste  von  Südindien,  in  Madras,  ziehen  die  Gewitter  dem  Seewinde  entgegen, 
folgen  also  der  oberen  Luftströmung. 

Besonders  interessant  ist  in  dieser  Beziehung  der  Zug  der  Gewitter  auf  beiden  Seiten  der 
Halbinsel  Florida. 

Häufigkeit  der  Richtungen  der  Gewitterzüge  an  den  Küsten  von  Florida  (Prozent). 

N          NE          E          SE  S          SW          W          NW 

Ostktiste                        4             2*            4             7  8            45            12            18 

West- und  Südküste     4           10           28           16  13            13            12              4* 

Die  Gewitter  ziehen  also  auf  beiden  Seiten  aus  dem  Innern  des  Landes  gegen  die  See 
hinaus,  wie  über  dem  tropischen  Afrika.  Sie  folgen  dabei  der  Richtung  der  oberen  Luftströmung, 
die  aus  dem  Innern  des  erwärmten  Landes  auf  das  Meer  hinaus  gerichtet  ist. ') 

Auf  den  Einfluss  der  Lokalverhältnisse  auf  die  Eichtungen  der  Gewitterzüge 
kann  hier  nicht  eingegangen  werden.  Es  mag  nur  des  theoretischen  Interesses 
wegen  hingewiesen  werden  anf  die  streitige  Frage,  ob  Flussläufe  auf  die  Gewitter- 
züge Einfluss  nehmen  oder  nicht.  Die  Gewitterforscher  der  norddeutschen  Niederung 
nehmen  die  verzögernde  oder  hemmende  Wirkung  der  Flüsse  auf  die  Gewitter  als 
erwiesen  an. 

Kommt  ein  Gewitter  an  einem  Flussufer  an,  so  löst  sich  die  Front  auf;  mitunter  bildet 
sich  eine  neue  Front  am  anderen  Ufer.  Da  im  Sommer  die  Luft  über  den  Flüssen  und  ^leeren 
kühler  ist  als  in  der  Umgebung,  also  eine  Tendenz  zu  einer  herabsinkenden  Luftbewegung  über 
ihnen  vorhanden  ist,  so  würde  diese  Ansicht  auch  von  Seite  der  Theorie  eine  Unterstützung 
finden.*)  M.  v.  Rohr  findet  aber  auch  bei  den  Gewittern  vom  11.  Dezember  1891  ein  mehr- 
stündiges Aussetzen  aller  elektrischen  Erscheinungen  an  den  Flussufern  für  gut  beglaubigt.  Die 
Regenfronten  schritten  fort  mit  annähernd  gleicher  Geschwindigkeit  wie  die  Isobranten  vor-  und 
nachher,  nach  3  Stunden  konnten  auch  letztere  wieder  verzeichnet  werden.  Da  im  Winter  die 
Flüsse  wärmer  sind  als  das  Land,  passt  also  diese  Erklärung  nicht  und  es  müsste  eine  ander- 
weitige Wirkung  der  Flüsse  gesucht  werden. 


1|  Met.  Z.  1807.  S.  56.  Dass  die  Land-  und  Seewinde  in  den  Tropen  vielfach  zur  Ent- 
stehung von  Gewittern  Veranlassung  geben,  wird  von  vielen  Reisenden  berichtet.  Das  Gewitter 
folgt  dann  dem  oberen  Landwind.  Nach  Michie  Smith  hat  der  Seewind  starke  4*  ^i^^^''^i^^> 
der  trockene  staubreiche  Landwind  — Elektrizität.     Siehe  Met.  Z.     1895.     S.  458. 

2)  BÖrnstein,  Die  Gewitter  vom  13.  bis  17.  Juli  1884  in  Deutschland.  Archiv  der 
Deutechen  Seewarte.  VIII.  1885.  S.  18  und  Met.  Z.  1900.  S.  377.  ,Die  Gebirge  dagegen 
ziehen  das  Gewitter  derartig  an,  dass  sie  sein  üerannahen  beschleunigen,  sein  Abziehen  verlang- 
samen." Mit  lehrreichen  Isobrontenkarten.  —  Bei  Ballonfahrten  hat  man  öfter  im  Sommer  eine 
niedersinkende,  im  Winter  eine  aufsteigende  Bewegung  der  Luft  über  Wasserflächen  wahrnehmen 
können.  Siehe  Moedebeck,  Berliner  Meteorologische  Gesellschaft.  10.  April  1888,  Ciel  et 
Terre,  1888.     1.  Mars.     pag.  24  etc. 
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Da  die  Gewitter  andererseits  hohe  Gebirgszüge  ohne  Ablenkung  überschreiten,  so  haltifD 
andere  Forscher  die  Einwirkung  der  schmalen  Wasserbänder  der  Flüsse  auf  die  hochziehenden 
Gewitterwolken  für  sehr  unwahrscheinlich,  soweit  derselben  eine  allgemeine  Bedeutung  bei- 
gemessen wird. 

Fortpflanzungsgeschwindigkeit  der  Gewitter.  Die  in  den  letzten 
Dezennien  in  vielen  europäischen  Ländern  eingerichteten  Beobachtungsnetze ')  haben 
es  erst  ermöglicht,  die  Geschwindigkeit  der  Gewitterzüge  festzustellen.  Die  zahl- 
reichen Beobachtungsstationen  gestatten  es,  diejenigen  Orte,  wo  ein  bestimmtes  Ge- 
witter zu  gleicher  Zeit  beobachtet  worden  ist,  auf  der  Karte  durch  Linien  zu  ver- 
binden. Die  zeitliche  Verschiebung  dieser  Linien  giebt  das  Mass  für  Geschwindig- 
keit des  Fortschreitens  eines  Gewitterzuges.     Da  ein  Gewitter  längere  Zeit  andauert 


Fig.  73. 
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Isobronten  der  Gewitterzüge  vom  28.  Juli  1901  in  der  Schweiz.  (Ann.  d.  Schweiz.  Met.  C.  A.» 
Die  schwarzen  Dreiecke  bezeichneu  die  Orte,  wo  Hagel  gefallen. 

SO  muss    man    an    allen  Orten    die    gleiche   Phase    der  Gewitterthätigkeit   auf  die 
Karte  eintragen.     Die  Linien,  welche  diese  Orte  verbinden,  sind  Gewitter-Isochronen. 


1)  Frankreich  1865,  Norwegen  1867,  Schweden  1871,  Belgien  und  Italien  1876,  Bajern  1879,  Nie- 
derlande 1880,  Sachsen  1881,  Württemberg  1882,  Preussen  1886,  England  1887,  Österreich  (Prohas  ka) 
und  Neuenglandstaaten  1885  etc.  —  Leverrier  hat  das  Verdienst,  mit  der  Gewitterforschnng  den 
Anfang  gemacht  zu  haben  (Atlas  des  orages  des  Pariser  Observatoriums),  dann  haben  Mohn  in 
Norwegen  und  Hildebrandson  in  Schweden  Gewitterbeobaohtungsnetze  eingerichtet  und 'die 
Resultate  in  dem  grundlegenden  Werke:  H.  Mohn  und  H.  H.  Hildebrandson:  Les  orages 
dans  la  P^ninsule  Scandinave,  Upsala  1887,  niedergelegt  (Met.  Z.  1889.  Littb.  Seite  53).  Die 
in  demselben  aufgestellten  Sätze  bilden  noch  jetzt  die  Grundlagen  unserer  Kenntnisa  über 
die  Bildung  und  das  Fortschreiten  der  Gewitter.  —  Die  Ergebnisse  der  italienischen  Gewitter- 
Forschungen  hat  Ferrari  dargestellt.  Beiträge  zur  Gewitterkunde  Met.  Z.  188%.  S.  1/7  u. 
62/81.  8.  auch  die  D.  M.  Z.  1885.  S.  353/375.  Die  Arbeiten  von  Lang,  W.  v.  Bexold  und 
Prohaska  findet  man  noch  nachfolgend  öfter  citiert. 
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In  vielen  Gewitterbeobachtungsnetzen  nimmt  man  den  ersten  hörbaren  Donner  eines 
nahenden  Gewitters  als  jene  Phase,  deren  Eintrittszeit  auf  der  Karte  notiert  wird, 
in  anderen  (z.  B.  in  Italien)  die  Zeit  der  stärksten  Entwickelung  des  Gewitters 
(fase  massima),  in  anderen  den  Eintritt  des  Regens  (Amerika).  Die  Linien,  welche 
die  Orte  verbinden,  an  welchen  der  erste  Donner  gleichzeitig  gehört  worden  ist, 
nennt  man  Isobronten  (s.  Fig.  73);  in  Italien  sind  es  Linien  der  gleichzeitigen  grössten 
Heftigkeit  des  Gewitters;  in  Amerika  entsprechen  sie  den  Rogenfronten.  Natürlich 
werden  überall  daneben  noch  die  anderen  wichtigsten  Phasen  und  Eigentümlich- 
keiten im  Auftreten  des  Gewitters  von  den  Beobachtern  notiert. 

Bei  grossen  Gewittern,  die  mit  langen  und  fast  gradlinig  yerlaafenden  Fronten  über  ein 
Land  hinwegzieheu,  ist  es  leicht,  die  Geschwindigkeit  des  Gewitterzages  zu  bestimmen.  Bei  sehr 
vielen  Sommergewi ttem  aber,  namentlich  in  Gebirgsländem ,  wird  es  dagegen  sehr  schwer,  die 
Gewitterzüge  zu  konstruieren,  weil,  bei  zahlreichem  Auftreten  von  Gewittern  an  vielen  Orten,  die 
Vereinigung  der  Gewittermeldungen  zu  Gewitterzügen  der  Sicherheit  ermangelt.  Die  mehr  lokalen 
Gewitter  von  geringer  Ausbreitung  zeigen  auch  meist  nur  eine  langsame  Fortbewegung,  während 
die  grossen  Gewitter  rascher  fortschreiten.  Es  kommen  bei  der  Fortbewegung  der  Gewitter  alle 
Geschwindigkeiten  vor,  vom  fast  stationären  Verweilen  bis  zu  Geschwindigkeiten  von  60  km  pro 
Stunde  und  darüber.  Da  man  aber  zur  Feststellung  der  Geschwindigkeiten  des  Fortschreitens 
nur  mit  einiger  Sicherheit  konstruierte  Gewitterzüge  verwendet,  so  nehmen  auf  die  nachfolgenden 
Mittelwerte  der  Geschwindigkeit  die  lokalen  und  fast  stationären  Gewitter  wenig  Einiluss. 

Als  durchschnittliche  mittlere  Geschwindigkeiten  des  Fortschreitens  der  Ge- 
witter hat  man  gefunden  in  Kilometern  pro  Stunde;  Norwegen  38,  Russland  41^), 
Frankreich  41,  Niederland  38.7,  Süddeutschland  36.8  (1879—1891),  Steiermark, 
Kärnten,  Krain  30.4,  Oberitalien  35.1,  Mittel-  und  Unteritalien  39.0. 

Die  Geschwindigkeit  nimmt  von  Nord  nach  Süd,  gegen  die  Alpenkette  hin  ab 
(von  39.4  auf  37.3).  Sie  ist  an  der  Mainlinie  grösser  als  in  Südbayern,  aber  auch 
in  Mittelitalien  grösser  als  in  Oberitalien. 

In  den  Vereinigten  Staaten  scheint,  wie  zu  erwarten,  die  Fortpflanzungsge- 
schwindigkeit der  Gewitter  viel  grösser  zu  sein  als  in  Europa.  Das  Mittel  von 
2  Jahren  (1886/1887)  für  die  Neuengland-Staaten  ist  54.4  km  (Minimum  23,  Maxi- 
mum öfter  über  80  km). 

Die  Geschwindigkeit  der  Gewitterzüge  hat  aber  eine  jährliche  und 
eine  tägliche   Periode. 

Wie  bei  den  Barometerdepressionen  ist  auch  bei  den  Gewittern  die  Fort- 
pflanzungsgeschwindigkeit im  Winterhalbjahr  grösser  als  im  Sommerhalbjahr  Bei 
der  Seltenheit  der  Wintergewitter  liegen  über  deren  Geschwindigkeit  allerdings 
nicht  hinreichend  viele  Messungen  vor,  um  die  Mittel  mit  jenen  des  Sommers  völlig 
vergleichbar  zu  machen.  ^)  In  Niederland  geben  die  Monate  März,  April  und  August, 
September  ein  Mittel  von  43  km  (September  48),  Mai  bis  Juli  nur  33  km;  in 
Sflddentschland  Winterhalbjahr  43.3,  Sommerhalbjahr  38.4;  Eussland  kalte  Jahres- 
zeit 51,  warme  45  km.  Italien  macht  eine  Ausnahme,  April,  Mai  und  September 
geben  33.7,  Juni,  Juli,  August  37.9  km. 

Die  tägliche  Periode  der  Fortpflanzungs-Geschwindigkeit  stimmt  insofern 
mit  der  jährlichen  überein,  als  im  allgemeinen  die  Nachtgewitter  eine  grössere  Ge- 
schwindigkeit haben  als  die  Taggewitter. 

1)  Wahres  Mittel  mit  Rücksieht  auf  Simultanzeit  45.6. 

2)  Die  Gewitter  Tom  11.  Dezember  1891  hatten  nach  M.  v.  Rohr  eine  mittlere  Oe- 
Bchwindigkeit  von  66  Va  km,  die  Gewitter  auf  der  See  sogar  79.7  km. 

Hann,  MetMToloRio.  32 
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Die  folgenden  Zahlen  geben  für  2  stündige  Intervalle  die  mittlere  Geschwindig- 
keit der  Gewitterztige  an. 

Mittlere  Geschwindigkeit  der  Gewitterzüge. 
Mittn.— 2     2—4     4—6     6—8     8—10        10— Mittg.— 2     2—4     4—6     6-8     8—10      10— ^littn. 
Süddeutschland.      1880—1888  (Winter-  und  Sommerhalbjahr).     (Lang«), 

42.8  39.4       38.8       40.3      37.3       36.5*      36.9       37.2       36.3      37.1       40.1         42.5 

36.9  35.7       35.4      34.7      32.4       31.5*     31.6      32.9      33.0      33.8      35.3        36.4 
Steiermark,  Kärnten,  Krain.     1886,  1887,  1897  (3  Jahre).     (Prohaaka). 

39.0      39.4      38.4      45.3      39.8       31.2      27.2*      27.7       29.2      30.0      35.0        38.0 

Die  grösste  Geschwindigkeit  haben  in  Baj^ern  die  Nachtgewitter,  in  den  Ost- 
alpen die  Frtthgewitter;  die  kleinste  Geschwindigkeit  haben  überall  die  Gewitter 
zwischen  Mittag  und  2^.  Die  tägliche  Variation  ist  in  den  Ostalpen  sehr  be- 
trächtlich, viel  kleiner  in  Süddeutschland.  Schönrock  fand  in  Rassland  das 
Maximum  49  km  9  —  10^  abends,  das  Minimum  2^  pm  34  km.  Dass  die  Winterge- 
wittcr  und  Nachtgewitter  die  grösste  mittlere  Geschwindigkeit  haben,  ist  jedenfalls 
auch  darin  begründet,  dass  um  diese  Zeil  die  lokalen  Gewitter  mit  geringerer  Fort- 
pflanzungsgeschwindigkeit fehlen,  welche  im  Sommer  am  Nachmittag  die  mittlere 
Geschwindigkeit  herabdrücken. 

Da  die  Gebirge  eine  viel  grössere  Zahl  derartiger  lokaler  Nachmittagsgrewitter 
mit  geringer  Bewegung  haben  als  das  flache  Land,  so  tritt  daselbst  die  tägliche 
Variation  der  Geschwindigkeit  am  stärksten  hervor,  und  es  wird  auch  die  mittlere 
Geschwindigkeit  überhaupt  herabgemindert.  Namentlich  die  Südseite  der  Ostalpen 
kennt  die  grossen  Frontgewitter  fast  gar  nicht,  auf  der  Nordseite  der  Ostalpen  sind 
sie  noch  häufiger. 

Geht  man  auf  die  Geschwindigkeit  der  Gewitter  nach  deren  Zugrichtung 
ein,  so  ergiebt  sich,  dass  überall  den  Westgewittern  die  grösste,  den  Ostgew  ittem 
die  kleinste  Geschwindigkeit  zukommt. 

Die  Ostgewitter  sind  überall  die  mehr  lokalen  und  auf  die  Nachmittagsstunden  beschrank- 
ten, zugleich  kurzlebigen  Gewitter,  die  Westgewitter  dagegen  die  allgemeinen  Gewitter,  die  auch 
nachts  häufiger  sind. 

Wo  und  zu  welchen  Zeiten  die  Ostgewitter  häufiger  auftreten,  drücken  sie  die  mittlere 
Geschwindigkeit  herab,  so  auf  der  Südseite  der  Ostalpen  und  in  den  Naohmittagsst  uudn. 

Je  geringer  die  Luftdruckgradienten  sind,  desto  kleiner  ist  die  Geschwindigkeit  der  Gewitter. 
Bei  hohem  Barometerstand  treten  auf  der  Südseite  der  Ostalpen  zuweilen  viele  Gkwitter  gleich- 
zeitig auf,  ziehen  dabei  nur  träge  und  wiederholen  sich  nicht  selten  an  demselben  Orte  öfter. 
Prohaska  fand,  dass  bei  einer  Luftdruckabweichung  von  -j-  3  mm  an  37  Gewittertagen  die 
mittlere  Geschwindigkeit  24.3  km  war,  bei  — 3  mm  an  25  Gewittertagen  aber  37.5.  Lang  sagt, 
die  Gewitter  scheinen  (in  Bayern)  um  so  rascher  zu  ziehen,  je  näher  sie  dem  Südrande  einer 
Barometerdepression  sind. 

Lang  konnte  feststellen,  dass  die  Geschwindigkeit  der  Gewitterzüge  in  den  Jahren  1883 
und  1885  ein  Maximum  erreichte  mit  42  km,  und  dann  wieder  abnahm  1887/1888  auf  36  km. 
Diese  Abnahme  hat  sich  noch  fortgesetzt,  denn  im  Jahre  1891  betrug  die  Geschwindigkeit  nur 
31  km.  Lang  sucht  die  Ursache  in  einer  periodischen  Verschiebung  der  Zugstrassen  der  Baro- 
meterdepressionen. Die  Zugstrasse  IV  hatte  sich  1883 — 1884  mehr  nach  Süden  auf  das  Festland 
verschoben,  und  das  steigerte  die  Geschwindigkeit  der  Gewitter  (vermehrte  die  Zahl  der  West- 
gewitter, der  , Frontgewi tter",  mit  rascherer  Bewegung).  Seither  haben  die  Zugstrassen  IV  und  V 
eine  nördlichere  Lage  eingenommen  und  sich  vom  Festlande  entfernt.  Damit  nehmen  die  West- 
gewitter ab,  die  langsamen  Ostgewitter  aber  nehmen  mit  Annäherung  der  Zugstrasse  Vb  zu.     Seit 

1)  Met.  Beob.  in  Bayern.     B.  X.     1888  und  B.  XIIL  1891. 
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18hG  nahmen  die  Frontgewitter  stark  ab,  dafdr  gab  es  zahlreiche  kleinere  Gewitter,  seit  1890  war 
wieder  eine  Zunahme  der  , Frontgewitter"  bemerkbar.  Die  weitere  Verfolgung  dieser  Anregung 
von  Lang  wäre  von  grosser  Wichtigkeit.*) 

Dauer  der  Gewitter.  Prohaska  findet  als  mittlere  Dauer  der  Gewitter 
in  den  Ostalpen  (nach  12jährigen  Aufzeichnungen)  in  Stunden:  Winter  1.25,  Früh- 
ling 1.29,  Sommer  1.42,  Herbst  1.57,  Jahr  1.41.  Da  die  mittlere  Fortpflanzungs- 
geschwindigkeit der  Gewitter  daselbst  rund  30  km  beträgt,  so  erhält  man  als  mittlere 
Breite  der  Gewitterztige  42  km.  B irkner  hat  aus  den  sächsischen  Gewitter- 
auf Zeichnungen  eine  Zunahme  der  Dauer  mit  der  Seehöhe  gefunden:  Daner  in  100 
bis  300  m  Seehöhe  1.0  Stunden,  3^0— 500  m  1.3,  500^700  m  1.4  über  70o  m  1.5 
Stunden.     (Met  Z.  1889.    Littb.  S.  8S). 

IV.  Die  zeitliche  Verteilung  der  Gewitter.  Jährliclie  und  tägliclie  Periode  der  Gewitter. 

Andere  Perioden. 

A.  Die  Jahresperiode  der  Gewitter.  In  den  Tropen-  und  Subtropen- 
zonen  fallen  die  Gewitterperioden  mehr  oder  weniger  mit  den  Regenperioden  zu- 
sammen. In  der  Äquatorialzone  und  manchen  Bergländern  der  Tropen  überhaupt 
besteht  die  Regenzeit  fast  nur  in  einer  nahezu  täglichen  Folge  von  Nachmittags- 
und Nachtgewittern.  Auch  in  manchen  Grenzgebieten  der  Tropen  fallen  die  Regen 
fast  nur  in  Form  von  Gewitterregen,  In  dem  grösseren  Teile  des  Tropengebietes 
aber  wird  die  Regenzeit  von  Gewittern  eingeleitet,  dieselben  werden  seltener  um 
die  Mitte  der  Regenzeit,  und  erst  wieder  häufig  am  Ende  derselben.  Die  Monsun- 
regen Indiens  beginnen  mit  einer  Reihe  von  Gewitterstürmen,  in  der  Regenzeit  selbst 
aber  giebt  es  nur  dann  Gewitter,  wenn  eine  Unterbrechung  der  Regen,  eine  Reihe 
schöner  Tage  eintritt,  die  wieder  mit  Gewittern  schliesst.  Sonst  sind  Gewitter  selten 
bis  zum  Ende  der  Regenzeit,  wo  gewöhnlich  wieder  eine  Reihe  von  Gewittern  das 
Ende  der  Monsunregen  in  Oberindien  bezeichnet 

Eine  vergleichende  Zusammenstellung  der  tropischen  Gewitterperioden  ist  noch 
ausständig. 

In  den  Gebieten  der  subtropischen  Winterregen  treten  die  Gewitter  im  Winter- 
halbjahr auf.     Diese  Zone  ist  aber  im  ganzen  ziemlich  gewitterarm. 

Die  Ostseiten  der  Kontinente  unter  gleicher  Breite  haben  Sommmerregen  und 
Sommergewitter  und  sind  z.  T.  auch  sehr  gewitterreich.  (Shanghai  43.3,  Moritzburg 
Natal  59.4,  Montevideo  57.2,  Sydney  27.0). 

Auf  den  Kontinenten  (und  an  den  Küsten)  der  mittleren  Breiten  herrschen  die 
Sommergewitter  weitaus  vor. 

Das  Maximum  der  Gewitterfrequenz  .fällt  in  W-  und  Mittel-Europa  auf  den 
Sommer  und  zwar  auf  Juni  und  Juli,  der  Winter  ist  gewitterarm,  im  Innern  des 
Landes  fehlen  die  Wintergewitter  ganz,  an  den  Küsten  der  Nordsee  hat  der  Winter 
noch  3 — 7  Gewitter  in  einem  Dezennium. 

Die  Abnahme  der  Wintergewitter  landeinwärts  zeigt  sich  am  besten  auf  der 


1)  Mittlere  Geschwmdigkeit  der  Gewitterzüge  in  Süddeutschland: 

Jahr  1879  1880     1881     1882  1883     1884     1885     1886     1887 

Geschwind.    34  7  38.1      38.6      39.0  42.7      41.7      44.0      37.7      36.5 

Ausgeglichen—  37.4      38.6      39.8  41.5      42.5     41.9      39.0      30.6 


1888 

1889 

1890     1891 

35.7 

26.8 

31.7      30.4 

33.7 

30.3 
32* 

30.1*     — 
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Skandinavischen  Halbinsel.     Zum  Vergleiche    ist    die    Gewitterbänfigkeit     in    MitUil- 
europa,  ebenfalls  in  Prozenten  ausgedrückt,  beigefugt. 

Gewitterhäufigkeit  in  Prozenten  der  Jahressumme. 


Jan.  |Febr.  1  März  April)  Mai   |  Juni  !  Juli  !  Aug.  i  Sept. I  Oct.  i  Nov.  ,  Dec.     Jahr 


Norwegen 

Küste 

Inland 
Schweden 
Mittel-Europa 




~^~~- 

•; ^:= 

=— ^=-  -- 

5.3 

2.2 

1.2 

0.9* 

4.4 

1.0 

0.6 

0.3* 

0.3* 

6.8 

0.1 

0.0* 

0.1 

2.0 

8.1 

0.0* 

0.1 

1.2 

6.0 

16.1 

10.9  I  24.5  I  25.1 

21.1  I  36.7  I  27.2 

25.4  I  30.0  I  22.5 

23.7  i  21.7  I  19.5 


9.1 
4.1 
9.9 

7.7 


■| 


1 


7.6  I  5.9        2.9  5.0 
1.5  I  1.0  1     0.6  1     5.7 

1.7  I  0.3        O.O  ,     — 
2.9  I  1.0  '     O.l  ,  18.4 


An  der  Küste  von  Norwegen  findet  man  neben  dem  verspäteten  Maximnin  im 
August  noch  ein  sekundäres  Maximum  im  Januar  (nur  V'^  des  ersteren  im  Betrag-e). 
Das  Minimum  hat  der  April,  der  Herbst  ist  viel  gewitterreicher  als  das  Frühjahr. 
Hinter  der  Küste,  im  Innern  von  Norwegen,  fällt  das  Maximum  auf  den  Juli  und  ist 
viel  grösser,  das  zweite  Januarmaximum  ist  kaum  noch  vorhanden,  das  Minimum 
fällt  auf  März  April.  In  Schweden  fällt  das  Minimum  auf  den  Winter,  das  Maxi- 
mum noch  auf  den  Juli,  aber  der  Juni  ist  schon  gewitterreicher  als  der  August, 
das  Frühjahr  hat  schon  fast  so  viele  Gewitter  als  der  Herbst.  In  Mitteleuropa 
endlich  tritt  das  Gewittermaximum  schon  im  Juni  ein,  das  Frühjahr  ist  viel  gewitter- 
reicher als  der  Herbst. 

Kennzeichnend  ist:  die  Küste  ist  im  Winter  relativ  gewitterreich,  im  Frühling 
(bei  niedrigster  Meerestemperatur)  sehr  gewitterarm.  Im  Inland  ist  umgekehrt  der 
Winter  fast  oder  ganz  gewitterlos,  das  Frühjahr  gewitterreich,  der  Herbst  relativ 
arm  an  Gewittern;  das  Maximum  der  Gewitterfrequenz  hat  der  Frühsommer.  Be- 
merkenswerter Weise  sind  die  hohen  Lagen  im  Gebirge  gegenüber  der  Niederung 
gleichfalls  im  Frühling  gewitterarm,  das.  Maximum  verspätet  sich  auf  den  Spät- 
sommer (also  Küstentypus). 

Die  norwegische  Küste  hat  durchaus  noch  keine  vorwiegenden  Wintergewitter,  wie  man 
zuweilen  angegeben  findet.  Erst  auf  den  Faröern  und  auf  Island,  also  im  Ozean  selbst  herrschen 
die  Wintergewitter  in  der  That  vor.  Aber  ihre  Zahl  ist  sehr  klein.  Die  Wintergewitter  sind 
selten,  begleiten  die  heftigen  Winterstürme  und  gehen  mit  einigen  wenigen  Blitzschlägen  vorüber. 

Mittlere  Zahl  der  Gewitter  auf  Island  und  den  Faröern  (1876 — 1893). 


Faröer 
Winter  |  FrtihUng  |  Sommer  j   Herbst^ 

0.4       i       0.3 


Jahr 


1.5 


Island 
JWinter_l  Frtihling  '  Sommer  |   Herbst 

0.1 


0.6 


0.1 


0.3 


_Jahr 

1.1 


0.5     I      0.3      ^ 

Die  Nord-  und  Westküste  von  Schottland  hat  auch  noch  ziemlich  viel  Wintergewitter 
(relativ)  aber  im  Jahr  bloss  1.7).  Die  Abnahme  derselben  nach  Osten  mit  entsprechender  grosser 
Steigerung  der  Sommergewitter  ist  recht  lehrreich,  besonders  aber  die  gleichzeitige  Wieder- 
abnahme der  Oewitter  im  Frühling  in  der  «Nähe  des  Meeres. 

Jährliche  Periode  der  Gewitter  an  den  Küsten  von  Schottland: 


Winter 


20.0 

18.8 

6.1 


Frühling 


Sommer  ,  Herbst 


14.9 
11.3 
20.6 


34.5 
53.4 
60.8 


20.6 
16.5 
13.5 


I.  Maximum  n.  Mazirnnm 


Minimum 


14.9  Juli 
21.5  Juni 
27.5  Juli 


11.6  Jan. 

11.5  Jan. 

2.9  Dec. 


3.3  April 
2.2  Man 
0.4  Nov. 


Inseln  u.  N.-Weaten 
Leuchttürme  W 
Ostküste 

Während  in  Mitteleuropa  rund  etwa  65  Proz.  aller  Gewitter  im  Sommer  eintreten,  steigert 
sich  dieser  Prozentsatz  in  Mittel-  und  Südrussland  auf  68  Proz.,  im  Elaukasus  auf  69,  im  Ural  auf 
79  und  in  Sibirien  auf  84  Proz.  Im  Innern  des  grossen  Kontinentes  giebt  es  fast  nur  Sommer- 
gewitter. 
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Das  doppelte  Sommermaximum  der  Gewitterhäufigkeit  in  Mittel- 
europa.    W.  y.  Bezold  hat  zuerst  auf  dasselbe  aufmerksam  gemacht. 

Berechnet  man  die  mittlere  Häufigkeit  des  Auftretens  der  Gewitter  für  kürzere 
Zeitabschnitte  als  den  Monat,  so  findet  man  in  allen  längeren  Eeihen  von  Gewitter- 
beobachtungen im  mittlereren  Europa  zwei,  ja  auch  drei  Maxima  der  Gewitter- 
häufigkeit, die  ziemlich  auf  dieselben  Zeitabschnitte  fallen. 

Mittel  (B elativzahlen)  von  6  Orten  mit  längeren  Beobachtungsreihen,  für 
die  Monatshälften: 

Mai  Juni  Juli  August 

iniUin  III 

39         56  76        66*  73        80  68        55 

Auch  in  Mittelfrankreich  zu  Parc  de  Baieine  (54  Jahrgänge,  46.7°  nördl.  Br.)  tritt  ein 
Maximum  in  der  zweiten  Dekade  des  Juni  auf  (21.2),  dann  folgt  ein  Minimum  (17.0)  Ende  Juni 
und  ein  zweites  Maximum  in  den  zwei  Dekaden  Ende  Juli  und  Anfang  August  (22.0  und  20.4). 

Die  Unterbrechung  des  Sommermaximums  der  Gewitterfrequenz  fällt  zumeist  auf  die  zweite 
Junihälfte  (zu  Basel,  München,  Kremsmünster  auf  die  Pentade  15.  bis  19.  Juni,  in  Wien  auf  20. 
bis  24.  Juni),  und  das  ist  das  interessantere  an  der  Sache,  weil  um  diese  Zeit  auch  einer  der 
grössten  Kälterückfälle  des  Jahres  eintritt.  Das  Maximum  der  Gewitterfrequenz  geht  der 
Temperaturemiedrigung  einer  Regenzeit  voraus,  leitet  sie  ein,  wie  dies  auch  in  den  Tropen  der 
Fall  ist.  So  regelmässig,  wie  es  nach  dem  obigen  Beispiele  scheinen  könnte,  ist  aber  an  den  yer- 
schiedenen  Orten  der  Eintritt  des  ersten  und  zweiten  Maximums  der  Qewitterhäufigkeit  nicht,  auch 
tritt  zuweilen  ein  drittes  Maximum  im  Frühjahr  auf  (in  München,  Zürich  etc.),  während  das 
Sommermaximum  in  Zürich,  Budapest,  Göttingen  erst  auf  die  Mitte  August  fällt. 

Die  doppelte  Gewitterperiode  fehlt  in  Wien  bei  den  Ostgewittern,  deren  Maximum  in  der 
ersten  Junihälfte  eintritt. 

Beständigkeit  der  jährlichen  Gewitterperiode.  Die  langjährigen 
Gewitteraufzeichnnngen  zu  Utrecht  zeigen,  dass  die  Häufigkeit  der  Gewitter,  sowie 
die  jährliche  G^witterperiode  dort  in  einem  Zwischenraum  von  nahe  100  Jahren 
sich  nicht  geändert  hat  (1760/1810:  17.6,  1849/1891  :  17.7  Gewittertage.  Juli  4.43 
und  4.33  etc.). 

B.  Die  tägliche  Periode  der  Gewitter.  Die  folgende  Tabelle  giebt 
eine  gedrängte  Übersicht  über  die  Ergebnisse  der  Gewitterbeobachtungen  in  bezug  auf 
die  verschiedene  Häufigkeit  des  Auftretens  der  Gewitter  zu  verschiedenen  Tages- 
zeiten. Auf  dem  Lande  treten  die  Gewitter  überall  in  den  Nachmittagsstunden  am 
häufigsten  ein  und  zwar  meist  bald  nach  dem  Eintritt  des  täglichen  Temperatur- 
maximums. Die  Eüstengegenden  und  Inseln  haben  im  hohen  Norden  wie  in  den 
Tropen  vielfach  ein  nächtliches  Maximum  der  Gewitterhäufigkeit.  Besonders  die 
Wintergewitter  über  dem  Nordatlantischen  Ozean  und  an  dessen  Küsten  erreichen 
ihre  grösste  Häufigkeit  in  den  Nachtstunden. 

Täglicher  Gang  der  Häufigkeit  der  Gewitter  (Jahresmittel,  in  Tausendteilen 

der  Jahres-Summe). 


Mitt. 
bis 


2  I  2—4  I  4—6    6—8  8—: 


10 


10  bis 
Mitt. 


0—2    2—414—6    6—818—10 


lÖbis 
Mitt. 


Schottland  .... 
Norwegen,  Küste  .  . 
,,  j  Inland .  . 
Schweden  und  Finland 
Norddeutschland  .  . 
Sttddtschl.  u.  Ostalpen 
Europ.  Russland    .     . 


65 
45 
15 
22 
23 
34 
24 


50 

45 

35* 

38 

40* 

56 

67 

72 

11* 

17 

25 

48 

21* 

22 

'  28 

40 

24 

23 

22* 

31 

26 

19 

18* 

21 

21 

17 

16* 

21 

77   118  I  14Ö 
79  ,  98  ,  135 


84  '  173  '  231 


100  I  171  I  206 

92  171 

51  I  138 

59  I  127 


114 
118 
119 


135 

133 

203 

182  106 
215  I  182  117 
206   200  ,  143 


102 
91 
51 
66 
67 


76 
66 
23 
36 
33 
43 


101  I 
200  I  212  ;  158  I  107  |  38 
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Für  die  tägliche  Periode  der  Gewitter  in  Hussland  giebt  Klossowski  (Les 
orages  en  Eussie)  folgende  allgemeine  Mittelwerte  (Prozente): 


Tageszeit 

Mittn.— 3      3—6    .      6—9 

3.4*     ,      3.6      I      6.3 
4.5       1      1.2      '      0.9* 
2.7       1      3.0*          2.5* 

9— Mitt«. , 

!      11.0 
'        4.1 

;    9.1   1 

0—3 

21.5 

14.6 
24.5 

3—6 

23.8 
31.8 
28.5 

6—9 

17.6 
28.3 
19.4 

9 — Mittn. 

Eiirop.  Russland 

Kaukasus 

Ural  und  Sibirien 

9.2 

14.6 
10.4 

Im  allgemeinen  ist  die  Übereinstimmung  im  täglichen  Gange  der  Gewitter- 
frequenz eine  sehr  grosse,  wie  man  sieht.  Die  Küstengebiete  haben  zahlreichere 
Nachtgewitter. 

Die  Gewitter  treten  am  häufigsten  auf  zwischen  2  und  4^  nachmittag,  am 
seltensten  morgens  zwischen  6  und  8^,  die  Wahrscheinlichkeit  eines  Gewitters  ist 
am  Nachmittag  mehr  als  zehnmal  grösser  als  am  Morgen. 

Der  Eintritt  des  Nachmittagsmaximums  schwankt  zwischen  1 — 2^  und  4 — 5\ 
der  des  Minimums  zwischen  Mittn. —  I**  und  8 — 9^  vormittags.  Im  Inland  verspätet 
sich  das  Maximum. 

Vielfach  macht  sich  ein  kleines  sekundäres  Maximum  der  Gewitterhäufigkeit 
in  den  Nachtstunden  bemerkbar,  im  Mittel  fällt  es  auf  1 — 2^  morgens.  Da  die.«es 
Maximum  an  verschiedenen  Orten  und  in  verschiedenen  Jahrgängen  zu  verschiedenen 
Nachtstunden  eintritt,  so  verschwindet  es  zuweilen  in  den  Mittelwerten. 

So  z.  B.  in  Bayern  (1880 — 1888).  Jeder  Jahrgang  hat  ein  zweites  nächtliches  oder  ein 
Morgenmaximum,  aber  es  fällt  auf  verschiedene  Nachtstunden  (Mittn. — Ih  bis  6 — 7ha na)  und  Ter- 
schwindet  deshalb  in  dem  Mittel  von  9  Jahrgängen.  Im  Mittel  der  5  Jahrgänge  1880 — 1884  ist 
es  im  Winter-  und  im  Sommerhalbjahr  gut  ausgesprochen.     (D.  Met.  Z.  1885  S.  459) 

Während  das  nächtliche  Gewittermaximum  auf  dem  Festlande  von  Europa  nur  angedeutet 
ist,  wird  es  bei  den  Gewittern  des  Winterhalbjahres  an  der  norwegischen  Westküste,  an  der  Wesl- 
nnd  Nordküste  von  Schottland  und  auf  Island  zum  Hauptmaximum,  wie  folgende  Zahlen  zeigen: 
Tägliche  Gewitterperiode  (Winterhalbjahr)  pro  Mille. 

Mittn.— 3    3—6         6—9  9— Mittg.— 3  3—6        6—9      9— Mittn. 

Norwegische  Küste  83*  83  110  100  97*  163  215  149 

Schottische  Westküste  179  128  100  97  81»  120  128  167 

Auf  dem  Ben  Nevis  traten  von  den  37  Gewittern  des  Winterhalbjahres  32  zu  der  Zeit  ein,  wo 
die  Sonne  unter  dem  Horizont  war,  die  Sommergewitter  dagegen  traten  zumeist  bei  Tage  ein.  Im 
Mittel  von  6  Jahren  entfallen  auf:  Mittn.— 6h  3,  6— Mittg.  2,  Mittg.— 6h p  9  und  6— Mittn.  U 
Gewitter  (Sunmia  25).    Auf  September  bis  Februar  entfallen  70  Proz.  aller  Gewitter. 

Während  auf  den  schottischen  Leuchttürmen  an  der  Nord-  und  Nordwestküste  von  Dezember 
bis  Februar  135,  an  der  Süd  Westküste  122  Gewitter  auftraten,  wurden  an  den  Leuchttürmen  der 
Ostküste  in  den  gleichen  Jahren  deren  nur  5  beobachtet. 

Wintergewitter  sind  demnach  zumeist  eine  nächtliche  Erscheinung.  Es  hängt 
dies  zusammen  mit  dem  nächtlichen  Maximum  der  Stürme  und  der  Vertiefung  der 
Barometerminima,  auf  welche  schon  hingewiesen  worden  ist.^ 

Dass  die  Nachtgewitter  mit  den  atlantischen  Depressionen  und  deren  Rand- 
bildungen  zusammenhängen,  ergiebt  sich  auch  daraus,  dass  nächtliche  Gewitter  in 
unseren  Gegenden  fast  ausschliesslich  von  Westen  kommen,  während  die  Gewitter 
aus  E  und  SE  fast  völlig  auf  die  Nachmittagsstunden  beschränkt  sind. 

Von  Mittag  bis  6h  überwiegen  (in  Wien,  Kremsmünster  und  Göttingen)  (relativ)  die  Ost- 
gewitter, von  6  h  bis  zum  Morgen  die  Westgewitter.     Das  Maximum  der  E-  und  SE-Gewitter  tritt 

1)  Man  vergleiche:  Hellmann,  Die  tägliche  Periode  der  Gewitter  in  Mitteleuropa  und 
einige  damit  im  Zusammenhang  stehende  Erscheinungen.     Deutsche  Met.  Z.  II.  1885.    S.  433. 
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schon  um  3hpiu  ein,  das  Maximum  der  W-  und  NW-Gewitter  erst  um  6h  pm.  Die  Ostgewitter 
stehen  also  mit  dem  täglichen  Temperaturmaximum  in  viel  engerer  Beziehung  als  die  Westgewitter, 
erstere  sind  mehr  lokale  WUrmeerscheinungen ,  letztere  überziehen  grössere  Länderstrecken  und 
treffen  daher  vielfach  erst  am  Abende  oder  in  der  Nacht  den  Beobachtungsort.  Erstere  entstehen 
in  der  Nahe  oder  kommen  nicht  weit  her,  letztere  kommen  aus  grösserer  Entfernung,  wo  sie  meist 
bei  Tage  entstanden  sind. 

Tägliche  und  jährliche  Periode  der  Gewitter  auf  dem  Meere. 
Das  zur  Fesstellung  der  täglichen  Periode  der  Gewitter  auf  dem  Meere  vorhandene 
Beobachtungsmaterial  ist  noch  recht  ungenügend.  Zum  grossten  Teile  wurden 
Wetterleuchten  (Blitze  ohne  Donner)  und  Gewitter  im  engeren  Sinne  (hörbarer 
Donner)  nicht  auseinander  gehalten.  Dies  wäre  aber  aus  naheliegenden  Gründen 
zur  Konstatierung  der  wahren  täglichen  Gewitterperiode  absolut  notwendig. 

Meinardus  hat  aus  den  Schiffsjournalen  der  deutschen  Seewarte,  die  sich  auf  den  nord- 
östlichen Teil  des  Indischen  Ozeans  beziehen,  die  Notierungen  von  Donner  ausgezogen  und  zu  einer 
Feststellung  des  täglichen  (und  jährlichen  Ganges)  der  Gewitter  benutzt.  Die  Aufzeichnungen  auf 
den  Schiffen  erfolgen  nach  Wachen,  nach  vierstündigen  Intervallen.  Das  Gesamtergebnis  aus  allen 
Beobachtungen  ist: 

Tägliche  Periode  der  Gewitter. 

Mittn.-4  4-8  8— Mittg.  Mittg.— 4  4—8  8— Mittn.  Zahl 

I.  Tropischer  Indischer  Ozean,  16®  nördl.  bis  10®  südl.  Br.,  86—96®  östliche  L. 

November  bis  Juni  (Prozente). 

22.5  15.3  11.4*  13.0  16.4  21,4  986 

II.  Atlantischer  Ozean,  0—10®  nördl.  Br.,  20—30®  westl.  L.     Deutsche  Schiffe  1884  und  1885. 

27  17  10*  10*  16  20  Proz.  — 

III.  Kamerun-Hafen. 
26  26  0*  13  14  12  Proz.  — 

VI.  Nordwest-Schottland  (nach  Buch  an)  zum  Vergleich. 
22.1  15.1  12.9  12.2*  16.6  21.1  (773) 

Das  Maximum  der  Gewitterhäufigkeit  entfällt  auf  die  Nacht  und  spezieller 
auf  Mittn. — 4*a,  das  Minimum  auf  Vormittag  8*» — Mittag.  Die  Übereinstimmung 
der  Gewitterperiode  auf  dem  tropischen  Indischen  Ozean  ist  eine  sehr  auffallende. 
Es  ist  demnach  höchst  wahrscheinlich,  dass  man  ganz  allgemein  wird  behaupten 
dürfen,  dass  die  Gewitter  über  dem  Ozean  hauptsächlich  zur  Nachtzeit  eintreten. 
Auf  die  vorherrschenden  Nachtgewitter  an  tropischen  Küsten:  Kamerun,  Batavia 
(Regenzeit),  Borneo,  Nordküste  von  Neu-Guinea  etc.  wurde  schon  öfter  hingewiesen. 
(Batavia,  Gewitter  des  Januar  und  Februar:  Häufigkeit  ß^'pm  bis  6^am  60  Proz., 
dagegen  im  Oktober  und  November  bloss  32  Proz.). 

Die  Beobachtungen  auf  dem  Expeditionsschiff  ^Challenger**  bestätigen,  soweit  ihre  geringe 
Zahl  dazu  ausreicht,  vollkommen  diesen  Satz.  Buch  an  hat  die  Zahl  der  auf  offener  See  beob- 
achteten Gewitter  nach  zweistündigen  Interyallen  zusammengestellt  wie  folgt: 

Zahl  der  Gewitterbeobachtungen  auf  dem  „Challenger*. 

Mittn. — i  4—8  8— Mittg.  Mittg.— 4  4—8  8— Mittn.  Summe 

15  10  3  5  3  9  45 

Die  jährliche  Periode  der  Gewitter  über  den  Ozeanen  wird  im  all- 
gemeinen charakterisiert  durch  ein  Maximum  im  Winterhalbjahr  (also  analog  der 
täglichen  Periode).  In  den  äquatorialen  Teilen  der  Ozeane  richtet  sich  die  Gewitter- 
periode nach  den  Verschiebungen  des  Kalmengürtels.  *) 


1)  Die  jährliche  Periode  der  Gewitter  im  Atlantischen  Ozean  30°  nördl.  Br.  bis  55**  südl.  Br. 
8.  Segelhandbuch  für  den  Atlantischen  Ozean.    II.  Aufl.  S.  130.     Dass  über  dem  Xordatlantischen 
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Für  den  südlichen  Indischen  Ozean  34 — 50^  südl.  Br.  hat  A.  v.  Danckelman  die  jährliche 
Periode  der  Gewitter  spezieller  abgeleitet.  Fasst  man  die  Monate  nach  Jahreszeiten  zusammen, 
so  erhält  man  als  prozentische  Häufigkeit  der  Ge^ntter  (Zahl  der  Gewittertage  diyidiert  durch  die 
Zahl  der  Beobachtungstage)  oder  Gewitterwahrscheinliohkeit  folgende  Zahlen: 

Gewitterwahrsoheinlichkeit  im  Südindischen  Ozean,  34 — 50®  südl.  Br. 
Sommer  '02,    Herbst  -08,    Winter  10,    Frühling  -05,    Maximum  -11  Juli,    Minimum  -Ol   Februar. 

Der  Winter  hat  die  grösste,  der  Sommer  die  kleinste  Gewitterwahrscheinlichkeit.  Dasselbe 
gilt  für  den  Atlantischen  Ozean  (Maximum  im  Winter  oder  Herbst). 

Andere  Gewitterperioden. 

1.  Mondperioden  der  Gewitter.  Ein  Einfluss  des  Mondes  auf  die  Ge- 
witter wird  vielfach  angenommen,  pnd  die  bezüglichen  Untersnchungen  scheinen  in 
der  That  einen  Einflnss  der  Mondphasen  zn  ergeben.  Die  von  Schuster  zasammen- 
gefassten  Berechnungen  der  Verteilung  der  Häufigkeit  der  Gewitter  auf  die  Mond- 
phasen ergaben  im  Mittel  von  14  Beobachtungs-Reihen; 

Häufigkeit  der  Gewitter:    Neumond  und  erstes  Viertel  55^0,  Vollmond  und  letztes  Viertel  45**. o. 

Die  Gewitter  scheinen  demnach  bei  Neumond  und  im  ersten  Viertel  etwas 
häufiger  zu  sein  als  bei  Vollmond  und  im  letzten  Viertel.     (Met.  Z.  1903  S.  21.) 

Richter  (Glatz),  Koppen,  H.  Meyer  haben  auch  untersucht,  ob  die  Ge- 
witterhäufigkeit eine  Abhängigkeit  von  der  oberen  oder  unteren  Mondkulmination. 
oder  von  der  Mondstunde  überhaupt  zeige.  Das  Ergebnis  war,  dass  ein  Einflnss  der 
Mondstunde  als  nicht  erwiesen  anzusehen  ist. 

Auch  den  Gezeiten  wird  vielfach  ein  Einfluss  auf  die  Gewitter  zugeschrieben.  Bastian 
führt  an,  dass  die  Siameseii  das  Eintreten  der  Gewitterschauer  mit  dem  in  der  Flutzeit  herauf- 
kommenden Wasser  in  Verbindung  bringen  uud  ebenso  steigen  nach  Prestel  die  Gewitter  an 
der  Nordseeküste  mit  der  heraufkommenden  Flut  auf.  G.  Hellmann  und  neuerdings  Th.  Arendt 
haben  in  den  Beobachtungen  keine  zureichende  Begründung  für  diese  verbreitete  Annahme  finden 
können.  Letzterer  hat  die  etwaigen  Beziehungen  nach  verschiedenen  Bichtungen  an  den  Auf- 
zeichnungen von  11  Stationen  im  Dezennium  1889 — 1^98  untersucht,  ohne  einen  Einfluss  der 
Flut  auffinden  zu  können.  Hazen  hat  197  Gewitter  der  amerikanischen  Küste  von  Savannah 
bis  hinauf  nach  Portland  (Maine)  auf  ihr  Verhalten  zu  Ebbe  und  Flut  untersucht.  Es  ergab  sich, 
dass  70  Proz.  derselben  auf  die  Flutzeit  und  nur  30  Proz.  auf  die  Ebbezeit  entfallen,  ein  sehr 
entschiedenes  Resultat,  das  aber  wohl  noch  recht  sehr  weiterer  Nachweise  bedarf. 

2.  Die  26tägige  Periode  der  Gewitter.  Nachdem  früher  schon  von 
mehreren  Seiten  in  den  Erscheinungen  des  Erdmagnetismus  eine  nahezu  26tägige 
Periode,  entsprechend  der  synodischen  Rotationszeit  des  Sonnenkörpers,  nachgewiesen 
worden  war,  hat  W.  v.  Bezold  versucht,  ob  nicht  auch  eine  entsprechende  Periode 
in  der  Gewitterfrequenz  zu  entdecken  wäre,  welche  bei  den  nahen  Beziehungen  der 
magnetischen  und  elektrischen  Erscheinungen  nicht  als  unwahrscheinlich  gelten  könnte. 
Die  Gewitteraufzeichnungen  in  Bayern  und  Württemberg  1879 — 1887,  nach  einer 
26tägigen  Periode  geordnet,  gaben  in  der  That  in  beiden  Ländern  einen  Einflnss 
der  Sonnenrotation  zu  erkennen.  Es  scheinen  zwei  Maxima  und  Minima  aufzu- 
treten; erstere  am  4.  und  21.  Tage,  letztere  am   1.  und  12.  Tage  ca.     Es  zeigt  sich 


Ozean  die  Wintergewitter  vorwiegen,  ergeben  die  Beobachtungen  auf  Island  und  den  FarÖeru. 
Im  hohen  Norden  aber  treten  die  Gewitter  zumeist  im  Spätsommer  auf  und  bei  Beginn  des  Herbstes 
zur  Zeit  der  höchsten  Meerestemperatur.  Von  den  50  Fällen  von  Gewittern  auf  dem  Meere 
zwischen  60  und  75^  nördl.  Br.,  die  H.  Harri  es  ausgezogen  hat,  entfallen  auf  Mai  1,  Juni  4, 
Juli  6,  August  32,  September  6,  Oktober  8,  November  2. 
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dieser  Gang    auch  in  den  Partialperioden,   in  welche  Bezold  die  ganze  Beobacht- 
ungsperiode  geteilt  hat. 

Hamberg,  der,  dadarch  angeregt,  die  gleiche  Untersuchung  auf  Grund  der  Gewitter- 
aufzeichnungen in  Schweden  durchgeführt  hat,  fand,  dass  daselbst  die  26tägige  Periode,  für 
1880 — 1885  berechnet,  erheblich  anders  ausfallt  als  jene,  die  sich  aus  den  Jahrgängen  1885  bis 
1890  ergiebt,  und  dass  überhaupt  zu  wenig  Unterschied  in  der  Bestimmtheit  von  Perioden  von 
25,  26,  27  und  31  Tagen  auftritt.  Nimmt  man  aber  die  gleiche  Periode  1880 — 1887  für  Bayern, 
Württemberg  und  Schweden,  dann  ist  die  Übereinstimmung  innerhalb  einer  Periode  von  26  Tagen 
eine  ganz  auffallende.  Es  scheint  dies  zu  beweisen,  dass  die  Gewittererscheinungen  in  ihrer 
Totalität  von  sehr  allgemeinen  atmosphärischen  yerhältnissen  abhängig  sind. 

3.  Die  Sonnenfleckenperiode  der  Gewitter.  In  den  Zahlen  der  fort- 
schreitenden Zunahme  der  Blitzgefahr  bemerkt  man  ausserdem  kleinere  Seh  wank- 
nngen  von  kürzerer  Periode,  welchen  Bezold  zuerst  1874  seine  Aufmerksamkeit 
zugewendet  hat.  In  einer  zweiten  Abhandlung  bezeichnet  er  als  Eesultat  der  be- 
züglichen Untersuchungen,  dass  die  kleineren  Schwankungen  der  Blitzgefahr  einer 
Periodizität  unterworfen  zu  sein  scheinen,  derart^  dass  auf  jede  Sonnenfleckenperiode 
zwei  solcher  Perioden  entfallen,  und  dass  das  Maximum  der  Sonnenflecken  jederzeit 
einem  Minimum  von  zündenden  (schädlichen)  Blitzschlägen  entspricht. 

Sonnenflecken-Mazima     1837  48  60  70  83  93 

Blitzgefahr-Minima  1836  49  60  70  83  93 

Hagelgefahr-Minima        1836  49  60  70  86  — 

Die  Maxima  der  Sonnenflecken  fallen  mit  geringerer  Häufigkeit  verheerender  Blitze  (Bayern) 
und  Hagelsohläge  (Württemberg)  zusammen.  Umkehren  aber  lässt  sich  der  Satz  nicht,  denn  die 
Periode  der  Blitzschläge  zeigt  mehr  Mazima  und  Minima  als  jene  der  Sonnenfleoken  (v.  Bezold); 
die  Rückgänge  in  der  Kurve  der  Schadenblitze  für  die  Jahre  der  Sonnenfleckenmaxima  sind  aber 
durchschnittlich  erheblich  grösser  als  jene  der  übrigen  Minima,  die  man  daher  wohl  als  sekundäre 
bezeichnen  darf.  Es  scheint  also,  dass,  so  wie  die  Nordlichter,  so  auch  die  Gewitter  mit  der 
Fleckenbedeckung  der  Sonne  in  einer  Beziehung  stehen,  so  zwar,  dass,  wenn  die  Nordlichter  zu- 
nehmen, die  Häufigkeit  der  Gewitter  abnimmt,  diese  elektrischen  Erscheinungen  sich  also  gleich- 
sam ablösen  (v.  Bezold). 

F.  Die  Entstehung  und  Einteilung  der  Gewitter.  Die  Entstehung 
der  Gewitter  ist  eine  sehr  mannigfaltige,  wie  die  der  Niederschläge  selbst,  an  welche 
die  elektrischen  Erscheinungen  gebunden  sind.  Gewitter  begleiten  Niederschläge 
sehr  Yerschiedener  Art,  im  allgemeinen  zumeist  heftige  Niederschläge.  Aber  es 
sind  bei  weitem  nicht  alle  intensiven  Niederschläge  mit  Gewittern  verbunden.  Noch 
allgemeiner  konnte  man  vielleicht  sagen,  dass  eine  rasche  Steigerung  der  Nieder- 
schläge, damit  auch  eine  Verstärkung  des  Niederschlages  überhaupt  inbegriffen,  das 
Auftreten  elektrischer  Entladungen  vor  allem  begünstigt.  Die  Gewitter  begleiten 
den  Eintritt  der  Niederschläge  nach  schöner  trockener  Witterung  in  den 
gemässigten  Zonen  wie  in  den  Tropen  i),  sie  hören  auf,  wenn  die  Regen  gleichmässig 
geworden  sind,  treten  aber  nicht  selten  wieder  ein,  wenn  die  Regen  aufhören,  wenn 
dem  Ende  der  Niederschläge  eine  Wiederverstärkung  der  früher  gleichmässigen 
Regen  vorausgeht.  Sie  treten  auch  innerhalb  längerer  Regenperioden  dann  ein, 
wenn  zeitweilig  eine  Verstärkung  der  Niederschläge  stattfindet.  Die  Gewitter  stellen 
sich  ein  bei  sinkender  Temperatur,  sind  die  Begleiter  einer  Temperaturerniedrigung, 
und  das  ist  weitaus  der  häufigste  Fall,  sie  stellen  sich  aber  auch  ein  bei  steigender 


1)  In  Mitteleuropa  wenigstens  gehen  dem  Eintritt  einer  grossen  Temperatur-Depression  fast 
immer  verbreitete  zahlreiche  Gewitter  (oft  mit  Hagelschlag)  1 — 2  Tage  voraus,  es  ist,  als  wenn 
die  Abkühlung  in  der  Höhe  schon  früher  eingetreten  wäre. 
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Temperatur,  wenn  kalte  Witterung  durch  wärmere  abgelöst  wird,  oder  auch  nur 
eine  vorübergehende  Erwärmung  eintritt.  Die  Gewitter  treten  am  hänfigsten  auf 
bei  rascher  Wärmeabnahme  nach  oben,  aber  auch  wenn  es  unten  kalt  und  oben 
warm  ist  Wasserdampfreiche  Luft  muss  aber  stets  vorhanden  sein,  oder  herb«^i- 
geführt  werden,  wenn  ein  Gewitter  möglich  werden  soll.  Die  Gewitter  fehlen  deshalb 
gänzlich  in  der  trockenen  kalten  Luft  der  Kontinente  im  Winter,  ebenso  in  den 
winterlichen  Anticyklonen;  nicht  aber  in  den  trockenen  Wüsten  und  Stoppen 
niedrigerer  Breiten,  weil  da  der  Wasserdampfgehalt  der  Luft  hoch  genug"  ist,  dass 
gelegentlich,  wenn  auch  selten  oder  sehr  selten,  stärkere  Niederschläge  wenigstens 
in  den  höheren  Schichten  eintreten  können,  selbst  wenn  der  Regen  die  Erdoberfläche 
nicht  erreicht,  sondern  unterwegs  wieder  verdampft.  Unter  solchen  Verhältnissen 
entstehen  die  Gewitter  ohne  Regen  und  oft  auch  ohne  Donner  an  den  Rändern  von 
Steppen  und  Wüsten. 

Eine  aufsteigende  Bewegung  feuchter  Luft,  freiwillig  oder  (seltener)  erzwungen, 
scheint  eine  Bedingung  zur  Entstehung  der  Gewitter  zu  sein,  was  ja  natürlich  ist^ 
wenn  dieselbe  an  eine  stärkere  Kondensation  dis  Wasserdampfes  geknüpft  ist. 
Dynamische  Abkühlung  der  Luft  scheint  deshalb  die  Hauptbedingung  zur  Entstehung 
der  Gewitter  zu  sein. 

Aber  bei  weitem  nicht  jede  dynamische  Abkühlung  der  Luft,  auch  wenn  sie  zu  starken 
Niederschlägen  Veranlassung  giebt,  ist  von  Gewittern  begleitet.  Die  heftigen  aber  stetigen  Regen, 
welche  beim  gezwungenen  Aufsteigen  feuchter  Luft  an  Berghängen  eintreten,  sind  selten  von  Ge- 
wittern begleitet.  Dies  gilt  namentlich  ton  den  , Passatregen '^.  Die  Regen  des  SE-Passat«s  an 
der  Küste  von  Neu-Guinea,  die  ungeheuren  Regenmassen  an  den  Abhängen  des  Kamerun  Pik, 
in  der  Mitte  der  dortigen  Regenzeit,  die  starken  Passatregen  an  der  Nordküste  von  Hawaii,  anf 
der  atlantischen  Seite  von  Mittelamerika  etc.,  auch  die  starken  Winterregen  an  der  Küste  von 
Südamerika,  von  Pernambuco  bis  Bähia  hinab,  sind  selten  oder  gar  nicht  von  Gewittern  begleitet, 
ebenso  nur  vereinzelt  die  grossen  Regenmengen,  die  auf  der  Nordseite  der  Alpen  bei  NW- Winden 
fallen  unter  dem  Einflüsse  einer  Barometerdepression  über  Ungarn.  tJberhaupt  sind  die  ^Gelände'- 
Regen,  die  Regen  der  an  Bodenerhebungen  passiv  aufsteigenden  feuchten  Luft,  der  Gewitterbildung 
nicht  besonders  günstig.  Wo  aber  Gewitterzüge  solche  Verhältnisse  antreffen,  steigert  sich  meist 
die  Gewittertätigkeit 

Hohe  Temperatur  und  Sonnenschein  begünstigt  die  Entstehung  der  Gewitter, 
denn  erstere  ermöglicht  einen  grossen  Wasserdampfgehalt  der  Luft,  letzterer  be- 
gtlnstigt  durch  Erwärmung  des  Bodens  die  aufsteigende  Bewegung  derselben.  Da- 
neben mag  noch  dahingestellt  bleiben,  ob  nicht  die  Sonnenstrahlung  auch  direkt  die 
Entstehung  der  Gewitter,  d,  i.  einen  stärkeren  elektrischen  Zustand  der  Wolken 
begünstigt  oder  ermöglicht.  Niederschläge  gleicher  Intensität  sind  in  den  Tropen 
viel  häufiger  von  elektrischen  Erscheinungen  begleitet,  als  in  höheren  Breiten,  und 
es  können  dort  auch  schwache  Niederschläge  einen  ausserordentlichen  Blitzreichtum 
aufweisen,  wie  er  in  höheren  Breiten  nicht  mehr  vorkommt.  Würden  wir  ein  Mass 
für  die  Intensität  der  elektrischen  Erscheinungen  bei  Gewittern  haben,  so  dürfte  sich 
wohl  eine  ziemlich  regelmässige  Abnahme  der  durchschnittlichen  Gewitterintensität 
mit  der  geographischen  Breite  herausstellen. 

Unter  welchen  Bedingungen  ein  Niederschlag  zu  einem  Gewitter  wird,  wissen 
wir  gegenwärtig  noch  nicht.  Weder  die  Intensität  des  Niederschlages  noch  eine 
rasche  Steigerung  derselben  scheint  allein  dafür  entscheidend  zu  sein.  Es  muss  noch 
etwas  dazu  kommen. 

A.  ^Wärmegewitter".  Der  grösste  Teil  der  Gewitter  entsteht  unter  dem  Ein- 
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flusse  der  täglichen  Wärmeperiode.  Die  tägliche  Periode  der  Gewitterhäufigkeit  in  den 
g-emässigten  Zonen  zeigt,  dass  daselbst  über  dem  Lande  nahezu  7  0  Proz.  aller  Gewitter 
um  oder  bald  nach  dem  täglichen  Temperaturmaximum  eintreten.  Hätten  wir  eine 
ähnliche  Statistik  der  Gewitter  über  den  tropischen  Landflächen,  so  würde  dieser 
Zusammenhang  noch  schärfer  hervortreten.  Aber  auch  noch  die  Abend-  und  manche 
Nachtgewitter  sind  Gewitter,  die  in  den  Nachmittagsstunden  entstanden  und  dann 
weiter  fortgezogen  sind.  Das  nachmittägige  Temperaturmaximum  der  unteren  Schichten 
der  Atmosphäre  ist  die  Ursache  der  Entstehung  dieser  Gewitter,  die  Mohn  deshalb 
mit  Recht  kurz  „Wärmegewitter"  genannt  hat.  Die  Witterungsverhältnisse  (oder  die 
Wetterlage),  welche  ihre  Entstehung  begünstigen,  sind:  ziemlich  gleichmässig  ver- 
teilter Luftdruck,  nahe  oder  selbst  etwas  über  dem  Mittel,*)  dem  entsprechend  Fehlen 
kräftiger  allgemeiner  Luftströmungen,  also  schwache  Winde  oder  W^indstille,  dann 
grössere  Luftfeuchtigkeit.  Besonders  häufig  treten  diese  Gewitter  auf  in  einem  Luft- 
drucksattel, oder  barometrischen  Thale,  zwischen  zwei  Gebieten  hohen  Luftdruckes.  2) 
Unter  diesen  Witterung«verhältnissen  tritt  eine  Überwärmung  der  unteren  und 
mittleren  Schichten  der  Atmosphäre  ein,  eine  mehr  oder  minder  mächtige  Luftschicht 
wird  durch  Wärme-  und  Wasserdampfgehalt  spezifisch  so  leicht,  dass  sie  auf  geringe 
Veranlassungen  hin  die  darüber  lagernden  Luftschichten  durchbricht  und  mehr  oder 
minder  rasch  oder  selbst  gewaltsam,  man  möchte  fast  sagen  „emporstrudelt",  wobei  sie 
sich  rasch  abkühlt  und  ihr  Wasserdampf gehalt  zu  mächtigen  Wolkenmassen  konden- 
siert wird,  die  sich  in  Regen  oder  Hagel  und  elektrischen  Erscheinungen  entladen. -^ 
Es  ist  durchaus  nicht  notwendig,  dass  die  Wärmeabnahme  innerhalb  dieser  überwärmten 
Luftschichten  1®  C.  pro  hundert  Meter  und  darüber  beträgt,  um  dieses  lokale  rasche  Aufsteigen 
der  unteren  (nicht  untersten)  Luftschichten  zu  bewirken.  Die  Wärmeabnahme  wird  im  allgemeinen 
in  den  untersten  Schichten  bei  heiterem  Himmel  unter  diesen  Umstünden  in  der  That  häufig 
auf  1^  C.  pro  100  m  und  darüber  steigen,  aber  darauf  kommt  es  nicht  an.  Die  Hauptsache  ist, 
dass  eine  mächtigere  Luftmasse  durch  die  täglichen  Eonvektionsströmungen  yom  erwärmten  Boden 
her  allmählich  gleichmässig  derart  überwärmt  wird,  dass  sie  als  Ganzes  mit  den  hohen  Luft- 
schichten, die  an  diesem  Erwärmungsprozess  nicht  teilnehmen,  nicht  mehr  im  Gleichgewicht  bleibt. 
Innerhalb  dieser  überwärmten  Luftschichten  selbst  kann  die  Temperaturabnahme  nach  oben  langsam 
sein,  wie  die  Beobachtungen  auf  Berggipfeln  in  den  Perioden  warmer,  ruhiger  Sommerwitterung 
dies  in  der  That  zeigen.  Die  Wärmeabnahme  bis  zu  2  und  3  km  Höhe  ist  zumeist  vor  dem  Ge- 
witter langsamer  als  nach  demselben.'*) 


1)  Prohaska  fand,  dass  in  den  Ostalpen  die  meisten  Gewitter  bei  einem  Luftdruck  zwischen 
1  mm  über  und  1  mm  unter  dem  Mittel  sich  einstellen  und  mehr  Gewitter  bei  einer  Abweichung 
von  4~1  ^is  4~3  ^^  '^^  hei  —  1  bis  — 3  mm.  Monn^  fand  dasselbe  für  Holland  (Met.  Z.  1904 
S.  39)  Hejas  für  Ungarn  (ebenda),  zuerst  hat  wohl  Prestel  das  gezeigt:  Geogr.  Verbreitung  der 
Gewitter  in  Mitteleuropa.     Wien  1851. 

2)  Die  namentlich  im  Frühsommer  in  Mitteleuropa  häufigeren  (NE  und  £)  Ostgewitter  bilden 
sich  gewöhnlich  am  S-  oder  SW-Rande  eines  Gebietes  hohen  Luftdruckes  über  X-  oder  N£-Europa. 
Das  heitere  warme  Wetter  bei  dieser  Druckyerteilung  begünstigt  deren  Entstehung.  Sie  schlagen 
wie  alle  Gewitter  eine  Richtung  ein,  welche  die  Gegend  hohen  Druckes  zur  Rechten  lässt,  ziehen 
daher  langsam  westwärts  und  lösen  sich  mit  Abnahme  der  Tageswärme  am  späten  Nachmittag  auf. 

3)  Es  bilden  sich  kleine  Wirbel,  die  über  das  Land  fortschreiten.  Marriott  hat  detailliertere 
Wetterkarten  für  England  gezeichnet.  Am  meisten  bezeichnend  für  den  Ort  einer  Gewitterbildung 
fand  er  die  Windrichtung;  wo  die  Windpfeile  eine  Ablenkung  zeigten,  gab  es  Gewitter.  Dieselben 
erwiesen  sich  als  kleine  cyklonische  Störungen,  wenige  (engl.)  Meilen  im  Durchmesser.  Sie 
wandern  oft  in  kurzer  Entfernung  seitlich  neben  einander.     S.  a.  Mohn  u,  Ferrari. 

4)  S.  Zeitschrift  f.  Met.  IX.  1874.  S.  340,  wo  ich  das  Eintreten  und  einige  Bedingungen 
des  sog.  labilen  Gleichgewichtszustandes  der  Atmosphäre  vor  Gewittern  erörtert  habe. 
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Je  langsamer  die  Wärmeabnahme  nach  oben  in  diesen  yon  unt«n  her  überwärmten  Loft- 
schichten  ist,  desto  grösser  wird  ihre  Steigkraft,  wenn  endlich  der  Temperaturausgleich  mit  den 
höheren  Luftschichten  erfolgt.  *) 

Ein  solcher  Temperaturausgleich  wird  ausgelöst:  1.  durch  die  weitere  Temperaturzunabme 
der  Luft  unten,  2.  durch  eine  Erkaltung  der  oberen  Schichten  (nächtliche  Wärmeauastrahlung  an 
der  Oberfläche  einer  Wolkendecke,  die  sich  an  der  oberen  Grenze  der  warmen  Luftschicht  abends 
gebildet  haben  mag),  und  3.  durch  einen  Zufluss  kälterer  Luft  in  der  Höhe  durch  daselbst  ein- 
getretene Luftdruckdifferenzen. 

Die  Wiederherstellung  des  Temperaturgleichgewichtes  wird  zumeist  an  einer 
beschränkten  Stelle  lokal  erfolgen,  die  überwärmte  Luft  der  Umgebung  wird  dann 
seitlich  zuströmen  und  wie  in  einem  Schlauch  an  derselben  Stelle  aufsteigen,  wo- 
durch mächtige  Wolkenmassen  und  grosse  örtliche  Niederschläge  entstehen. 

Man  darf  auch  nicht  annehmen,  dass  dabei  stets  oder  selbst  meistens  die  Luft 
vom  Boden  her  aufsteigt,  in  der  Mehrzahl  der  Fälle  sind  es  bloss  die  überwärmten 
oberen  Luftschichten,  durch  deren  Emporsteigen  der  Kondensationsprozess  und  die 
Gewitterbildung  entsteht.  Die  Überwärmung  derselben  hält  auch  noch 
in  der  Nacht  an,  wenngleich  die  untersten  Schichten  durch  die  'Wärme- 
ausstrahlung schon  erkaltet  oder  durch  Bewölkung  bei  Tage  nicht  überwärmt  sind. 

Zur  Störung  des  vertikalen  Temperaturgleichgewichtes  ist  ferner  nicht  immer 
eine  Überwärmung  der  unteren  Schichten  nötig;  zuweilen  kann  dieselbe  durch  eine 
Erkaltung  der  höheren  Schichten  hervorgerufen  werden.  Namentlich  wenn  rasch 
bewegte  Luft  in  der  Höhe  die  Ursache  derselben  ist. 

Die  Temperaturbeobachtungen  auf  Ballonfahrten  und  namentlich  jene  bei  Drachenaufstiegen 
haben  die  wichtige*  Thataache  ergeben,  dass  die  WSrmeabnahme  nach  oben  meist  Unterbrechungen 
erleidet  und  relatiy  (potentiell)  wärmere  Schichten  kältere  überlagern.  Die  Atmosphäre  h&t  in 
vertikaler  Richtung  eine  stratifizierte  Struktur.  Sind  tiefere  Schichten  tiberwärmt  und  steigen  auf, 
80  findet  das  Aufsteigen  meist  eine  Grenze  in  einer  oberen  (potentiell)  wärmeren  Schicht,  in  welcher 
sich  die  aufgestiegene  Luft  dann  allseitig  horizontal  ausbreitet.  Daraus  ergeben  sich  die  pilzförmig 
gen  Formen  der  meisten  Gewitterwolken.  Der  Wolkenstrunk  entspricht  der  Durchbrechung  einer 
kühleren  mittleren  Schicht. 

Wenn  man  die  auf  diese  Weise  entstehenden  Gewitter  auch  noch  Wärme- 
gewitter  nennen  will,  so  müssen  letztere  als  jene  Gewitter  bezeichnet  werden,  die 
nicht  im  Gefolge  eines  Ausgleiches  horizontaler  Luftdruckdifferenzen  hervorgerufen 
werden.  Sie  haben  dann  noch  immer  mit  den  echten  Wärmegewittern  den  mehr 
lokalen  Charakter  gemeinsam,  und  dass  sie  zumeist  von  keinem  Witterungswechsel 
gefolgt  werden. 

Ist  das  vertikale  Temperaturgleichgewicht  durch  das  Emporsteigen  der  überwärmten  Luft- 
massen wieder  hergestellt,  indem  dabei  die  höheren  Schichten  durch  die  Kondensationswärme 
erwärmt,  die  unteren  durch  Regen  oder  Hagel  und  Verdunstungskälte  abgekühlt  worden  sind,  so 
ist  für  einige  Zeit  wieder  ein  stabiler  Witterungszustand  hergestellt.  Wärme-Gewitter  «werfen  das 
W^etter  nicht  um**,  wie  man  sagt. 

Sie  können  sich  aber,  wenn  die  gleichmässige  Luftdruckverteilung  anhält,  in  kurzen  Perio> 
den  wiederholen,  so  wie  der  Zustand  der  Überwärmung  der  unteren  Schichten  wieder  einge- 
treten ist. 


1)  Es  muss  herTorgehoben  werden,  was  häufig  übersehen  wird,  dass  eine  Wärmeabnahme 
▼on  1^  pro  100  m  noch  keinen  Zustand  bedingt,  bei  welchem  die  Luft  yon  selbst  aufsteigen 
kann,  sie  hat  noch  kein  Bestreben  dazu,  es  entspricht  dies  erst  dem  Zustande  des  indifferenten 
Gleichgewichtes  bei  ,  adiabatischer "  Temperaturschichtung.  Erst  wenn  die  Wärmeabnahme  nach 
oben  3^  überschreitet,  werden  die  unteren  Schichten  spezifisch  leichter  als  die  oberen  und  müssen 
deshalb  emporsteigen. 
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Typische  Wärmegewitter  sind  die  meisten  Tropengewitter,  namentlich  die  der 
Äquatorialzone,  und  die  Gebirgsgewitter  der  Sommernachmittage,  die  in  Perioden 
ruhiger  heiterer  Sommerwitterung  täglich  sich  wiederholen  können  und  stets  gleich- 
massig  ablaufen. 

Der  Gang  der  meteorologischen  Elemente  bei  den  typischen  Wärmegewittem  ist  sehr  einfach. 
Die  Temperatur  und  der  Dampfdruck  steigen  bis  zum  Eintritt  stärkerer  Bewölkung,  die  relative 
Feuchtigkeit  nimmt  (am  Erdboden)  ab,  der  Luftdruck  sinkt  etwas  stärker  als  sonst  am  Nach- 
Tuittage.  Den  Ausbruch  des  Gewitters  begleitet  oder  geht  voraus  der  Gewitterwind,  der  vom 
Ge\ritterherd  unten  meist  nach  allen  Seiten  auswärts  weht,  mehr  oder  weniger  in  Form  von 
heftigen  Windstössen.  Regen  und  Wind  machen  die  Temperatur  rasch  sinken,  der  Luftdruck  steigt 
ebenso  rasch,  das  Barometer  schnellt  zuweilen  um  2 — 3  mm  in  die  Höhe.  Der  Wind  lässt  meist 
nach  den  ersten  Hegengüssen  nach  und  wird  schwach.  Nach  Vorübergang  des  Gewitters  ist  die 
Temperatur  niedriger,  der  Luftdruck  und  die  relative  Feuchtigkeit  höher.  ') 

Bei  den  sog.  Tornados  an  der  Westküste  und  im  Innern  des  tropischen  Afrika  ist  der 
Verlauf  der  Erscheinungen  ganz  derselbe,  nur  intensiver  und  impulsiver  und  ähnlich  in  anderen 
Tropen gegenden.     Sie  gleichen  völlig  unseren  stärkeren  lokalen  Sommergewittern. 

Es  wäre  aber  irrig,  anzunehmen,  dass  dieser  Ablauf  der  meteorologischen  Erscheinungen 
überhaupt  der  normale  bei  allen  Gewittern  sei. 

Die  lokalen  Wärmegewitter  sind  sehr  intensiv,  sehr  blitzreich  und  reich  an  zur 
Erde  herabfahrenden  Blitzen,  oft  von  Hagel,  fast  immer  mit  schweren  Regengüssen 
begleitet.  Sie  erschöpfen  sich  aber  bald,  wenn  sie  nicht  eine  fortschreitende  Be- 
wegung haben,  was  allerdings  zumeist  der  Fall  ist. 

Eine  besonders  in  theoretischer  Hinsicht  interessante  Klasse  von  Wärmegewittern  sind  die 
als  Nor-Westers  bekannten  nachmittags  oder  abends  auftretenden  Gewitterstünne  der  heissen 
Jahreszeit  (April,  Mai)  in  Bengalen  und  den  Nordwestprovinzen.  Sie  haben  dadurch  besonders 
Aufmerksamkeit  erregt,  dass  sie  (scheinbar)  aus  einer  Gegend  niedrigeren  Druckes  dem  höheren 
Druck  zu,  von  NW  nach  SE  fortschreiten.  Die  Bai  von  Bengalen  hat  zu  dieser  Jahreszeit  im 
Mittel  höheren  Luftdruck  als  Oberindien.  Der  Sitz  der  grössten  Wärme  ist  aber  dann  das  Deccan 
und  in  der  Höhe  ist  deshalb  dort  ein  Zentrum  hohen  Luftdruckes,  von  wo  der  Druck  gegen  den 
Himalaya  hin  abnimmt,  wie  Hill  gezeigt  hat.     (Met.  Z.  1889  S.  367  u.  418.) 

Auch  die  Gewitterstürme  der  heissen  Zeit  in  Bengalen  lassen  demnach,  wenn  sie  von  NW 
her  das  Gangesthal  abwärts  ziehen,  die  Gegend  höheren  Luftdruckes  ebenso  zur  Rechten  liegen, 
wie  unsere  Gewitterzüge.  Sie  entsprechen  völlig  unseren  Wärmegewittern,  sind  lokal,  entstehen 
aber  an  vielen  Orten  zugleich.  Etwas  niedrigerer  Luftdruck,  grosse  Wärme,  wenig  Wind  oder  ein 
feuchter  Seewind  geht  ihnen  voraus.  Sie  beginnen  als  Staubstürme  von  NW,  dann  folgt  Regen, 
oft  auch  Hagel,  das  Barometer  steigt  rasch  und  der  Wind  kehrt  zu  seiner  früheren  Richtung 
zurück.  Die  Wolkenbildungen  der  Nor'- westers  entspricht  ganz  dem  Moll  ersehen  Schema  der 
Böen  wölke  (s.  später). 

In  die  Klasse  der  Wärmegewitter  gehören  auch  die  „vulkanischen  Gewitter", 
welche  in  der  Dampf-  und  Aschensäule  eines  Vulkanausbruches  entstehen.  Bei  solchen 
Ausbrüchen  werden  grosse  Massen  erhitzten  Wasserdampfes  zu  grossen  Höhen  empor- 
getrieben, dort  zu  mächtigen  mit  Asche  gemengten  Wolkenballen  kondensiert,  welche 
von  zahlreichen  Blitzen  durchzuckt  werden  und  auch  Regengüsse  liefern. 

Auch  über  den  Savannenbränden  im  Innern  Ostafrikas  bilden  sich  zur  Höhe- 
zeit der  Brände  im  August  schwere  Cumulus- Wolken,  die  gewöhnlich  auch  zu  einigen 
Gewitterentladungen  anwachsen.  2) 

B.    Wirbelgewitter.     Neben  den  Wärmegewittern  unterscheidet  man  meist 


1)  M.  8.  Fritsoh:  Störungen  des  täglichen  Ganges  der  meteor.  Elemente  an  Gewittertagen. 
Sitzb.  d.  Wiener  Akad.  B.  38.  1859.  S.  633, 

2)  P.  Reichard,  Verhandlungen  des  7.  Geographentages.    Karlsruhe.    S.  97.    Man  sehe 
darüber  auch  Danckelman  und  Cameron. 
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mit  Mohn  die  ^ Wirbelgewitter''.  Diese  Benennung  kann  missverständlich  dahin 
aufgefasst  werden,  dass  damit  die  Wirbelnatur  des  Gewitters  selbst  bezeichnet  werden 
soll.  Es  sollen  aber  in  diese  Kategorie  alle  jene  Gewitter  eingereiht  werden,  welche 
unter  dem  Einflüsse  einer  grösseren  Barometerdepression  entstehen. 
Eandbildungen  derselben  vorstellen.  Gegenüber  den  „Wännegewittern*^  kenn- 
zeichnen sich  dieselben  durch  eine  grössere  Unabhängigkeit  von  der  Tag^es-  und 
selbst  auch  von  der  Jahreszeit,  durch  ihr  weniger  lokales  Auftreten  und  ihre  grössere 
Fortpflanzungsgeschwindigkeit.  Gewitter  dieser  Art  fehlen  fast  ganz  in  der  inneren 
Tropenzone. 

Diese  sog.  Wirbelgewitter  entstehen  im  Sommerhalbjahr  zumeist  am  südöstlichen 
oder  südlichen  Rande  einer  Barometerdepression  und  begleiten  z.  B.  in  Mitteleuropa 
den  Vorübergang  einer  solchen  im  Nordwesten  oder  Norden  Europas.     Auf  den  Iso- 
barenkarten werden  die  Orte  ihrer  Entstehung  häufig  durch  nach  Süden  gerichtete 
Buchten  in  den  Isobaren,  die  sog.  „Gewittersäcke*'  bezeichnet.     Dagegen  gehören  die 
Wintergewitter  der  nordeuropäischen  Küsten  und  Inseln,  auch  jene  Mitteleuropas, 
zumeist  dem  westlichen   Quadranten   einer  Barometerdepression  an,    wo    unter    dem 
Einflüsse  von  NW-  und  N- Winden  der  Regen  in  Graupelschauer  und  Schnee  über- 
geht.    Die  Wirbelgewitter  bringen  meist  einen  Witterungsumschlag,  sind  die  Vor- 
läufer   eines    solchen.     Namentlich    die    ersten  Wärmeperioden    des    Frühlings    nnd 
Frühsommers   werden   meist  abgeschlossen  durch   eine  Reihe   verbreiteter  Gewitter, 
oft  von  Hagelfällen  begleitet.     Die  Kälte,  die  von  W  oder  NW  kommt,   scheint  in 
der  Höhe  früher  einzutreten,    als  in  den  unteren  Luftschichten,  was  die  Gewitter- 
und  Hagelbildung  besonders  begünstigt. 

Die  Gewitter  im  Gefolge  einer  Barometerdepression  treten  im  Sommerhalbjahr 
hauptsächlich  im  südöstlichen  Quadranten  derselben  auf,  also  in  einem  Gebiet  grosserer 
Wärme,  und  sie  sind  deshalb  zumeist  auf  das  Land  und  auch  auf  die  wärmere 
Tageszeit  beschränkt.  Über  den  Ozeanen  dürften  diese  Gewitter  viel  seltener  sein, 
während  hier  wieder  auf  der  W-  und  NW-Seite  der  Depression  öfter  Gewitter  auf- 
treten. Der  grosse  Wirbel  regt  unter  dem  Einflüsse  mehr  lokaler  Verhältnisse  an 
seinem  Rande  kleine  sekundäre,  meist  unvollständige  Wirbel  an,  Kreiselungen  in  der 
Atmosphäre,  die,  wenn  sie  der  Sitz  heftiger  Niederschläge  werden,  zu  Gewittern  An- 
lass  geben. 

Krankenhagen  hat  für  Swinemünde  die  Wahrscheinlichkeif  des  Auftretens  von  Ge- 
wittern daselbst  in  den  verschiedenen  Oktanten  einer  Barometerdepression  berechnet  und  gefunden, 
dass  auf  den  E  und  SE-Oktanten  ö3°/o  aller  Gewitter  entfallen,  auf  NE— SE  72<^/o.  Klossowski 
erhielt  für  Kussland  dasselbe  Resultat,  nur  ist  dort  im  Sommer  der  SW liehe  Oktant  auch  ge- 
witterreich (SE  36,  SW  22». 

Es  ist  demnach  im  Sommerhalbjahr  der  SE-Quadrant  der  Barometerdepression  derjenige,  in 
welchem  die  Gewitter  am  häufigsten  eintreten.  Die  Gewitterbeobachtungen  in  den  Neuengland- 
Staaten  ergaben,  dass  1886  in  60  Proz.  der  Fälle  die  Gewitter  im  S-  und  SW-Quadranten  einer 
Depression  auftraten,  1887  40  Proz.  im  südlichen  Quadranten.  Sehr  viele  Gewitter,  darunter 
einige  grosse  Gewitter,  traten  in  anticyklonischen  Gebieten  auf. 

Die  nachstehende  Fig.  74  (S.  511)  zeigt  das  Fortschreiten  eines  Wirbelgewitters 
von  Mittelitalien  bis  nach  Mähren  hinein  durch  Isobronten  und  die  Linie  der  mittleren 
Sturmbahn.     (Nach  Prohaska.) 

Das  Wirbelzentrum  lag  am  Nachmittag  des  25.  August  um  3hp  über  der  Provinz  Perugia, 
es  traf  in  Tricsi  und  Pola  zwischen  5  und  6  h  ein,  in  Graz  um  772  h,  in  Wien  um  9  h  und  seheint 
sich  über  den    Karpathen    aufgelöst  zu  haben.     Die  Fortpflanzungsgeschwindigkeit  war  eine  sehr 
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grosse,  anfänglich  ca.  100  km,  von  6*/«  bis  7*/«  aber  ca.  170  km.  Das  Gewitter  kam  auf  der 
Westseite  der  Front  früher  zum  Ausbruch  als  auf  der  Ostseite,  so  dass  es  scheinbar  von  W  her 
eich  zu  bewegen  schien.  Es  zeichnete  sich  durch  viele  Blitze  aus,  der  Donner  rollte  schwach, 
war  mehr  ein  kontinuierliches  Rollen.  Der  begleitende  Sturm  war  sehr  heftig  und  richtete  vielen 
Schaden  an. 


Fig.  74. 


VittiereFortpflanzunj|s-6i!$cli«iiiili||i[eit. 

1 1 1  A;m  pro  Stunde 
oder 
31  m  pro  Secunde. 
Maximum    56  m 
pro  See, 


Nach  K.  Prohaska.    Met.  Z.  1892. 


Die  das  Gewitter  begleitenden  Luftdruckschwankungen  zeigen  folgende  2  Diagramme,  S.  512. 
(Fig.  75.)  Das  Luftdruckminimum  blieb  auf  der  ganzen  Strecke  ziemlich  des  gleiche,  746 — 749  mm 
(im  Meeresniveau).  Die  Barogramme  zeigen  die  charakteristischen  Zacken  (Schwankungen)  oder 
die  sog.  ,Gewittemasen».     (Met.  Z.  1892.    S.  168  etc.  und  1891.    S.  39.) 

Form  des  Auftretens  der  Wirbelgewitter.  Die  Wirbelgewitter  unter- 
scheiden sich  von  den  Wärmegewittern  im  engeren  Sinne  auch  in  der  Form  ihres 
Auftretens.     Die  Front  dieser  Gewitterzüge    ist   meist   sehr   lang,    sie    kann    ganz 
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Deutschland  von  Nord  nach  Süd  einnehmen.    Sie  werden  deshalb  anch  kurz    ., Front- 
gewitter" genannt  (in  England  „Line"  thunderstorms. ^) 

Wie  Ferrari  in  Italien  und  unabhängig  davon  W.  v.  Bezold  in  Bayern  zuerst  Dftch- 
gewiesen  haben,  erfolgt  das  Fortschreiten  dieser  Gewitter  von  W  nach  E  zumeist  in  Form  eine« 
schmalen  Bandes,  das  ziemlich  nordstidlich  verläuft.  Während  die  Länge  dieses  Bandes  mehrere 
hundert  Kilometer  betragen  kann,  ist  dessen  Breite,  entsprechend  der  Dauer  des  über  einen  Ort 
hin  wegziehenden  Gewitters,  nur  40,  höchstens  80  km. 

Fig.  75. 
Graz. 
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Barogramme  während  des  Gewitterzuges  am  25./26.  August  1899. 


Diese  Gewitter  haben  auf  der  Frontseite  eine  hundert  und  mehr  Kilometer  breite  Cirro* 
Btratusdecke^,  die  dem  Gewitterherd  oft  zwei  Stunden  lang  vorausgeht.  Vor  dem  Gewitter  weht 
(wenigstens  auf  der  Nordseite  der  Alpen)  ein  Ost-  oder  Stidostwind  dem  heraufziehenden  Gewitter 
entgegen.  Der  Gewitterwind  selbst  weht  meist  als  Sturm  senkrecht  auf  die  Richtung  der  Ge- 
witterfront.    Der  Luftdruck,  der  vorher  im  Fallen  war,  schnellt  dabei  meist  rasch  in  die  Höhe 


1)  Siehe  über  solche  Gewitter  Marriott.  Quart.  Joum.  R.  Met.  Soo.  Vol.  18,  2.  Juni  1889, 
Front  650  km  S— N,  Geschwind.  80  km  pro  Stunde.  ~  Ebenda  B.  XXX  S.  300.  13.  April  1904. 
3  Blitzschläge  nur  6 — 7  m  von  einander  entfernt.     S.  308  instruktive  Abbildung. 

2)  Die  Bestandteile  der  Cirro-Stratusschicht  können  dabei,  wie  ich  oft  beobachtet  habe,  rasch 
von  SW  nach  NE  ziehen,  während  die  Wolkendecke  als  Ganzes  von  W  oder  NW  gegen  das  Zenit 
sozusagen  heraufwächst.  Die  Breite  des  Cirro-Stratusschildes  wird  bei  amerikanischen  Gewittern 
zu  160  km  und  darüber,  deren  Höhe  zu  10 — 20  km  angegeben. 
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oft  um  einige  Millimeter,  die  Temperatur  sinkt  mehr  oder  weniger  rasch.  Häufig  folgt  diesen  Ge- 
wittern Regen,  nasses  kühles  West-  oder  Nordwestwetter. 

Zuweilen  bilden  sich  ähnliche  Gewitter  auf  der  Nordseite  der  Alpen  auch  unter  dem  Ein- 
flüsse eines  Barometerminimums  über  Oberitalien  und  der  Adria,  die  aber  dann  von  Ost  nach 
West  fortschreiten.  Doch  sind  diese  Fälle  selten  und  die  Frontentwickelung  und  Fortpflanzungs- 
geschwindigkeit dieser  Ostgewitter  ist  viel  geringer  als  die  der  Westgewitter. 

Die  Beobachtungen  der  bayrischen  Gewitterstationen  haben  ergeben,  dass  ge- 
wisse Gregenden  die  Entstehung  von  Gewittern  besonders  begünstigen,  dass  manche 
Gewitterzüge  von  ihnen  ihren  Ausgang  nehmen,  so  dass  selbe  als  eigentliche  Gewitter- 
herde bezeichnet  werden  können.  0 

Die  Entstehung  der  Wirbelgewitter  wird  in  den  meisten  Fällen  jener  der  Wärmegewitter 
ähnlich  sein,  denn  auch  sie  treten  yorzugsweise  nach  warmem  oder  heissen  Wetter  ein.  Wenn 
mächtigere  überwärmte  untere  Luftschichten  vorhanden  sind,  so  bewirken  die  auf  der  S£-  oder 
S-Seite  einer  grossen  Barometerdepression  eintretenden  Winde  eine  Auslösung  des  gestörten  ver- 
tikalen Temperaturgleichgewichts.  Die  Auslösung  erfolgt  in  diesem  Falle  unter  einem  allgemeinen 
Impulse  in  einer  langen  Front  zugleich,  nicht  örtlich  begrenzt,  wie  in  dem  Falle  der  Auslösung 
unter  lokalen  Impulsen.  Aber  auch  dann  werden  sich  lokale  Verhältnisse  daneben  geltend 
machen,  dort  wo  durch  hohe  Feuchtigkeit  und  Wärme  dem  labilen  Zustande  besonders  nahe 
Luftschichten  lagern.  Solche  Gebiete  werden  häufiger  unter  dem  Einflüsse  einer  entfernten  Baro- 
meterdepression Gewitter  liefern  als  andere,  wo  derselbe  Impuls  gleichzeitig  nur  Bewölkung  und 
schwächere  Niederschläge  erzeugt. 

Doch  sind  zur  Entstehung  dieser  , Wirbelgewitter'  durchaus  nicht  inmier  überwärmte 
untere  Luftschichten  oder  ein  gestörtes  vertikales  Temperaturgleichgewicht  nötig.  Dies  wird  da- 
durch bewiesen,  dass,  z.  B.  unter  dem  Einflüsse  kräftigerer  Teildepressionen,  die  Gewitterzfige  nicht 
selten  auf  der  gleichen  Linie  sich  mehrmals  wiederholen,  nachdem  schon  durch  schwere  Kegen- 
güsse  und  zuweilen  selbst  Hagelfälle  eine  Mischung  der  unteren  und  oberen  Luftschichten  statt- 
gefunden hat  und  der  sog.  labile  Gleichgewichtszustand  deshalb  durchaus  keine  BoUe  mehr  spielen 
kann.  Diese  Gewitterzüge  nähern  sich  wahren  Wirbelgewittem,  indem  sie  bei  dem  Vorübergange 
wiederholter  sekundärer  Depressionen  zu  stände  kommen.') 

C.  Gewitter  in  den  Grenzgebieten  zwischen  kalten  und  warmen 
Bäumen.  Diesen  Gewittern  ist  bisher  noch  nicht  die  gebührende  Beachtung  ge- 
schenkt worden.  Sie  dürfen  vorläufig  als  eine  besondere  Klasse  hingestellt  werden. 
Das  am  meisten  charakteristische  meteorologische  Moment  bei  diesen  Gewittern  ist, 
dass,  ganz  im  Gegensatz  zu  der  vorherrschenden  Ansicht  über  die  Entstehung  der 
Gewitter,  dieselben  in  Gebieten  oder  Streifen  entstehen,  wo  es  unten  kalt  und  oben 
warm  ist,  also  ein  stabiler  vertikaler  thermischer  Gleichgewichtszustand  herrscht. 
Zudem  stehen  sie  meist  nicht  in  direkter  kausaler  Beziehung  zu  einer  Barometer- 
depression, können  demnach  auch  nicht  als  Wirbelgewitter  aufgefasst  werden. 


1)  Solche  Gewitterherde  sind  z.  B.  die  sumpfigen  Niederungen  zwischen  den  grösseren  Seen 
und  den  Alpen,  so  insbesondere  die  Ghegend  zwischen  dem  Ammersee,  Stambergersee  und  Chiem- 
see  und  den  Alpen;  die  ausgedehntesten,  Bayern  durchziehenden  Gewitter  dürften  ihren  Ursprung 
zwischen  Bhein  und  Schwarzwald  haben.  Bezold,  Zeitschr.  f.  Met.  XVIII.  1883.  S.  200. 
Cl.  Hess  hat  die  Gewitterherde  der  Schweiz  festzustellen  gesucht.  Die  grössten  Brutstätten  der 
Gewitter  sind  dort  der  Baseler  Jura  und  das  angrenzende  Solothumer  Gebiet,  dann  das  obere 
Ende  des  Züricher  Sees  und  das  Vorland  des  Säntis,  Appenzell  und  St.  Gallen. 

2)  Cirro  Ferrari  namentlich  hat  gezeigt,  dass  dieselbe  grössere  Depression  2  bis  3  Folgen 
von  Gewitterzügen  yeranlassen  kann,  die  an  einem  gegebenen  Orte  im  Interyallen  yon  mehreren 
Stunden  vorüberziehen.  Am  Barometer  erzeugt  jeder  dieser  Gewitterzüge  die  charakteristische 
.Gewittemase*.  Dies  zeigen  z.B.  die  drei  Gewitter  vom  10.  Juli  1883,  die  Ferrari  besonders 
untersucht  hat  und  die  über  den  Mt.  Blanc  hinweggezogen  sind,  das  erste  lOVsl^ft}  das  zweite  um 
2hpm  und  das  dritte  um  5 — 6hpm.     Sie  haben  der  Reihe  nach  ganz  Norditalien  durchzogen. 
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Auf  der  Nord-,  sowie  auch  auf  der  Südseite  der  Ostalpen  entstehen  häufig  Gewitter  in 
einem  Gebiete  normalen  oder  selbst  hohen  Luftdruckes,  wenn  im  Westen  das  Barometer  raaeh 
steigt  und  der  hohe  Luftdruck  ostwärts  vordringt,  wobei  zugleich  die  kalte  Luft  wie  ein  Keil  sieh 
unten  einschiebt  und  die  wärmere  Luft  daselbst  gleichsam  auf  den  Rücken  nimmt.  An  der  Stirn- 
seite dieser  kalten  Welle  höheren  Druckes  entstehen  dann  in  der  wärmeren  Jahreszeit  zahlreiche 
Gewitter,  während  der  Luftdruck  rasch  steigt. 

Da  die  Mischung  warmer  und  kalter  Luft  keine  starke  Kondensation  des  Waaserdampfes 
erzeugen  kann,  muss  man  sich  dieselbe  im  yorliegenden  Falle  dadurch  erklären,  daas  die  warne 
Luft  durch  die  unten  eindringende  kalte  Luft  gehoben  wird  und  dabei  dynamisch  so  rasch  ab- 
kühlt, dass  dadurch  die  Veranlassung  zu  schweren  Niederschlägen  und  Gewittern  gegeben  wird. 
Wahrscheinlich  aber  sind  Wirbelbildungen  an  der  Begrenzungsfläche  der  unteren  kalten  und  obe- 
ren warmen  Luft  eine  weitere  Veranlassung  zur  Kondensation.  Die  Hagelfölle,  welche  solche  Ge- 
witter nicht  selten  begleiten,  scheinen  darauf  hinzuweisen.*) 

Wenn  der  Westen  kalt  ist  bei  hohem  Luftdruck,  der  Osten  und  Südosten 
warm  bei  niedrigerem  Luftdruck  (zuweilen  besteht  auch  eine  seichte  Depression 
über  OberitalienX  dann  entstehen  nicht  selten  zahlreiche  Grewitterzüge  aus  S  und 
SW,  welche  zuweilen  einige  Tage  lang  sich  folgen  und  sämtliche  Alpenketten  über- 
queren, also  sehr  hoch  ziehen.  Die  Gewitter  treten  dann,  auf  der  Nordseite  der 
Alpen  wenigstens,  bei  niedriger  Temperatur  und  ziemlich  hohen  Luftdruck  auf,  bei 
langsamer  Wärmeabnahme  nach  oben. 

Am  bemerkenswertesten  waren  in  dieser  Hinsicht  die  Gewitterzttge  vom  4. — 7.  August  1890. 
Nach  einer  Abkühlung  bei  Westwind  und  Trübung  auf  der  Nordseite  der  £  Alpen  setzten  ganz 
unerwartet  am  4.  nachmittags  diese  Gewitterzüge  aus  SE  und  S  ein  und  wiederholten  sich  bei 
Tag  wie  bei  Nacht.  Sie  kamen  quer  über  die  Alpen,  zogen  bis  nach  Böhmen  hinein,  waren  sehr 
blitzreich  und  yerursachten  viele  Schadenfeuer.*)  Die  Gewitter  traten  dort  am  stärksten  auf,  wo 
der  horizontale  Temperaturgradient  am  grössten  war  und  wo  in  der  Höhe  die  warme  feuchte 
Luft  aus  S£  direkt  den  kalten  konträren  ünterwind  überwehte. 

Das  Interessante  bei  diesen  Gewittern  ist,  wie  nochmals  hervorgehoben  werden 
soll,  dass  die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  bis  zur  Gewitterhöhe  hinauf  (wenigstens  bis 
3  km)  unter  normal,  also  thermisch  recht  stabil  ist  Sie  müssen  daher  einer  djmami- 
schen,  nicht  aber  einer  thermischen  Gleichgewichtsstörung  ihre  Entstehung  verdanken.  ^) 


1)  K.  Prohaska  hat  solche  Gewitter  beschrieben  in  Met.  Z.  1894.  S.  24.  Gewitter  yom 
10.  Okt.  1893,  letzteres  besonders  instruktiv.  Barometermazimum  über  Südfrankreich,  hoher  Druck 
von  Wnach  E  vordringend.  Obersteiermark  kalt,  8—9*^,  Süd-Steiermark  warm,  22—24°.  An  der 
Stirnseite  der  vordringenden  kalten  Luft  Gewitter  und  Hagel.  Oben  SSW,  nach  dem  Zug  der 
hohen  Wolken.  Sonnblick  S.  Temperaturabnahme  0.56^  pro  100  m.  Das  Gebiet  im  Süden,  wo 
die  Teilpression  lag,  blieb  gewitterfrei. 

Der  27.  September  1885  war  ein  sehr  gewitterreicher  Tag  in  den  Ostalpen.  Es  war  dabei 
oben  warm,  unten  kalt.  Der  Schafberg  1780m  hatte  10.5^,  Bregenz,  Salzburg,  Kremsmünster  400  m, 
dagegen  10.3^  Am  28.  September  Schneefall  in  der  Schweiz,  zuerst  in  der  Niederung,  dann 
erst  auf  den  Höhen,  zu  Zürich  früher  als  auf  dem  Säntis. 

Von  besonderem  Interesse  ist  auch  das  Nachtgewitter  aus  Osten  vom  21./22.  August  1892 
(Met.  Z.  1893.  S.  29).  Auf  dem  Sonnblick  das  heftigste  je  früher  beobachtete,  von  Oh  15  bis 
9h  10 am.  am  22.  Hoher  Druck  in  E  und  warm  dort,  in  W  kalt;  aber  auch  dort  hoher  Druck. 
Die  untere  Höhe  der  Cumuli  in  Kärnten  betrug  2600  m.  Langsame  Wärmeabnahme,  unter 
normal.  An  den  heissen  vorausgehenden  Tagen,  wo  rasche  Wärmeabnahme  bestand,  gab  es 
keine  Gewitter. 

2)  Die  interessanten  Gewitter  vom  4./7.  August  und  vom  25./26.  August  1890  hat  K.  Pro- 
haska eingehend  beschrieben  und  letztere  durch  Isothermen-  und  Isobarenkarten  erläutert.  Die 
Umkehrung  des  Gradienten  in  2500  m  wird  für  die  letzteren  Gewittertypen  nachgewiesen.  Met. 
Z.  1891.     S.  26  und  1892.    S.  161. 

3)  In  Wien  sind  in  den  Nachmittagen  des  Frühsommers  Gewitter,  die  gegen  einen  unteren 
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D.  Gewitterböen.  Zuweilen  nehmen  die  grossen  Frontgewitter,  die  im  Ge- 
folge einer  sekundären  Depression  ein  Land  durchziehen,  eine  besonders  markante, 
durch  orkanartige  Windstösse  längs  eines  grossen  Teiles  der  Gewitterfront  bezeich- 
nete Form  an.  Die  Luftdruckverteilung,  die  einem  solchen  fortschreitenden  band- 
förmigen Sturmgebiete  zu  Grunde  liegt,  gleicht  an  der  Erdoberfläche  jener  in  einer 
Y-Depression.  Das  V  hat  sich  aber  in  eine  lange  Rinne  niedrigen  Luftdruckes  um- 
gewandelt, welche  auf  ihrer  Rückseite  einen  barometrischen  Steilrand  hat.  (Fig.  76.) 
Vorne  wehen  warme  südliche  oder  südöstliche  Winde,  mit  mehr  oder  weniger  heiterem 
Himmel,  auf  der  Rückseite  herrschen  unvermittelt  Niederschläge  mit  kalten  West- 
winden, die  mit  Sturmesgewalt  in  Stössen 


Fig.  76. 


wehen,  senkrecht  auf  die  Front  des 
meist  mit  grosser  Schnelligkeit  von 
West  nach  Ost  fortschreitenden  Wetter- 
sturzes. Das  am  meisten  charakteris- 
tische bei  dieser  Erscheinung  ist  ein 
schroffer  Temperaturgegensatz,  der  zu 
beiden  Seiten  der  Luftdruckrinne  auf 
einen  schmalen  Streifen  konzentriert 
ist,  die  demselben  entsprechende  Druck- 
stufe und  die  von  Niederschlägen  beglei- 
teten stürmischen  Windstösse  längs  der 
ganzen  Linie.  Die  Gewittererschei- 
nungen sind  dabei  sekundärer  Natur 
und  nicht  immer  längs  der  ganzen 
Front  zu  beobachten,  ja  sie  können 
auch  ganz  fehlen. 

Trotzdem  schliesst  sich  die  Dar- 
stellung dieses  Phänomens  am  besten 
an  jene  der  grossen  Frontgewitter  an. 

Die  charakteristische  Wolken- 
form der  Gewitterböen  ist  ein  schein- 
bar im  Halbkreis  heraufziehender  dunk- 
ler Wolkenwulst,  hinter  welchem  die 
lichtere  Regen  wand  sichtbar  wird.  •) 

Diese  Böen  stehen  in  der  schon  erwähnten  Beziehung  zu  einer  sekundären 
oder  einer  Hauptdepression  und  die  langen  Sturm-,  Regen-  und  Gewitterfronten 
können  gleichsam  als  Radius  vektor  zum  Zentrum  der  Hauptdepression  angesehen 
werden,  der  sich  entgegengesetzt  dem  Zeiger  einer  Uhr  um  dieselbe  dreht  2)  (s.  Fig.  77). 


Isobaren  der  Böe  vom  27.  Augast  1890,  6  h  abends. 
Nach  Durand  Qr^yille. 


kalten,  fast  stürmischen  NW  aus  SE  heraufziehen,  nicht  selten.  Solche  Gewitterzüge  können  sich 
am  selben  Tage  wiederholen,  zuweilen  auch  einige  Tage  hintereinander.  Sie  beenden  zuweilen 
das  nasse  kalte  Wetter  und  es  folgt  ihnen  warmes  schönes  Wetter.  Die  Witterungslage  ist  dann 
meist :  der  Osten  warm,  der  Westen  kalt.  Die  Gewitter  entstehen  an  der  geneigten  (keilförmigen) 
Begegnungsfläche  einer  kalten  unteren  und  einer  warmen  oberen  Luftströmung. 

1)  Bei  den  Franzosen  heissen  diese  Böen  ^grains*,  und  sie  unterscheiden  grain  orageux  oder 
bloss  grain  de  yent.  Die  charakteristische  Wolkenform  bringt  immer  Sturmstösse,  aber  nicht 
selten  ohne  Gewitter,  zuweilen  selbst  ohne  Regen,  so  dass  hinter  derselben  heller  Himmel  erscheint. 

2)  Die  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  der  Böe  vom  27.  August  1890  von  der  Küste  von 

33  • 
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Die  Druckrinne  und  Druckstufe,  welche  demselben  entspricht,  ist  nur  an  der  Erd- 
oberfläche vorhanden,  in  relativ  geringer  Höhe  verlaufen  die  Isobaren  im  Sinne  der 
sekundären  oder  der  Hauptdepression.  Die  Druckstufe  ist  ein  Effekt  der  niedrigen 
Temperatur  auf  der  Rückseite  des  Phänomens  und  daher  auf  die  unteren  Schichten 
beschränkt. 

Die  folgende  Figur  78,  welche  die  Barogramme  während  des  Vorüberg-ang-es 
der  orkanartigen  Böe  vom  26.  August  1896  darstellt,  zeigt,  dass  von  der  gewaltigen 
Druckstufe  beim  plötzlichen  Einbruch  des  Weststurmes  an  der  Erdoberfläche  in 
einer  relativen  Höhe  von  ca.  2600  m  gar  nichts  mehr  zu  sehen  ist    Man  beachte 

Fig.  77. 


Isochronen  der  Böe  vom  27./28.  August  1890.     Nach  Durand  Gr^ville. 
Das  Auftreten  von  Gewittern  ist  durch  Schraffierung  angedeutet. 


die  gleichzeitigen  Barogramme  von  Zell  a.  S.  (nahe  dem  Fusse  des  Sonnblick)  und 
vom  Sonnblickgipfel.  Diese  Druckstufen,  sowie  die  sogenannten  „Gewittemasen** 
scheinen  durch  rasche  Dichtigkeitsänderungen  der  unteren  Luftschichten  verursacht 
zu  werden.  ^) 


Frankreich  bis  Mitteleuropa  war  65  km  pro  Stunde.  Die  Gewitter  begannen  erst  um  1  ^  p  m  und 
hörten  am  Abend  wieder  auf.  Die  Depression  (um  6 ''  südlich  von  Hamburg  744  mm)  war  bei  ihrem 
Fortschreiten  über  die  Ostsee  von  einem  furchtbaren  Wirbelsturm  begleitet  (Helsingfors  53  m  pro  Se- 
kunde). Die  Gradienten  der  Druckrinne  in  Deutschland  betrugen  im  Mittel  etwa  10  mm.  £.  Durand 
Gr^ville,  Les  grains  et  les  orages.  Annales  du  Bureau  Centr.  M4t.  1892.  I.  Memoires,  und  Met. 
Z.     1897.     S.  8.     Böen  und  Tornados. 

1)  M.  Margules,  Vergleichung  der  Barogramme  etc.   Met.  Z.    1897.   S.  248.    W.  v.  Bexold 
hat  auch  an  die  plötzliche  Kondensation  unterkühlten  Wasserdampfes  als  Ursache  gedacht,  aber 
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W.  Koppen  hat  eine  ausgezeichnete  Beschreibung  einer  grossen  Gewitterböe 
(vom  9.  August  1881)  geliefert  i),  welche  zur  Aufklärung  der  Mechanik  dieser 
„Wetterstürze"  wesentlich  beigetragen  hat  und  die  deshalb  typisch  geworden  ist. 
Dieselbe  soll  deshalb  hier  im  kurzen  Auszuge  (nach  Möller)  Platz  finden.  Auch 
der  sogenannte  „Eurydice  Squall",  eine  furchtbare  Schneeböe,  in  welcher  die  Fregatte 
„Eurydice"  kenterte,  und  die  England  am  24.  März  1878  in  einer  Länge  von  mehr 
als  650  km  bei  einer  Breite  von  bloss  1  */2 — 5  km  mit  einer  Geschwindigkeit  bis 
zu  90  km  pro  Stunde  durchzog,  hat  eine  für  die  Kenntnis  der  Natur  dieser  Er- 
scheinungen wichtige  Beschreibung  gefunden.  2) 

Am  9.  August  1881  befand  sich  um  8*'  morgens  ein  Depressionszeutrum  mit  744  mm  über 
der  Nordsee.  In  S£  davon  liess  sich  in  Deutschland  ein  schwach  entwickeltes  Teilminimum  an 
einer  Ausbuchtung  der  Isobaren  erkennen. 

Hier  herrschte  schon  am  Morgen  eine  hohe  Yig.  78. 

Temperatur  von  20®.  Im  Laufe  des  Vor- 
mittags wanderte  die  sekundäre  Depres- 
sion mit  zunehmender  Intensität  gegen  E, 
erreichte  um  3'*  nachmittags  zur  Zeit  der 
höchsten  Tageswärme  ihre  grösste  Ent- 
wicklung, nahm  dann  an  Tiefe  ab,  um 
am  10.  über  Kussland  zu  verschwinden. 
Dieses  Teilminimum  erzeugte  vormittags 
in  Deutschland  bei  ziemlich  heiterem  Wet- 
ter leichte  südöstliche  Winde,  so  dass  die 
Temperatur  auf  der  Ostseite  desselben 
sich  bis  30  ®  steigerte.    Auf  der  Rückseite 


Barogramme  der  Böe  vom  26.  August  1896. 
(Met.  Z.  1898.) 


dann  müsste  die  Druckzunahme  auch  oben 
auftreten,  da  die  Expansion  der  Luft  nach 
allen  Seiten  stattfindet. 

Die  von  Margules  vorgenommene 
Vergleichung  der  Barographenkurven  von 
Thal-  und  Bergstationen  hat  ergeben,  dass 
die  Druckzunahme  hauptsächlich  bis  zu 
2000  m  relativ  sich  einstellt,  darüber  hinaus 
bleibt  der  Druck  konstant,  während  das 
Barometer  im  Thal  um  einige  Millimeter 
steigt.  Das  Verdrängen  wärmerer  Luft  durch 
kältere  in  den  unteren  Schichten  erzeugt 

die  Druckstufe.  Schwieriger  zu  erklären  ist  das  oft  folgende  Sinken  des  Barometers,  während  unten 
die  Abkühlung  andauert.  Das  Stationspaar  Klagenfurt-Obir  zeigt  dann  öfter,  dass  oben  eine 
Erwärmung  eintritt.     Wahrscheinlich  sind  aber  dynamische  Ursachen  zumeist  dabei  im  Spiele. 

Die  Sturmböe  vom  26.  August  hatte  in  Westösterreich  eine  Fortpflanzungsgeschwindigkeit 
von  oa.  90  km  pro  Stunde  und  zeigte  dabei  auf  einem  Streifen  von  18  km  Breite  einen  Gradienten 
von  43  mm.  In  Gmünd en  schnellte  der  Luftdruck  um  3  ^  um  7  mm  in  die  Höhe.  In  Zell  a.  S. 
stieg  der  Druck  langsamer,  auf  dem  Sonnbliok  zeigten  sich  weder  im  Luftdruck,  noch  in  der 
Temperatur  und  Windrichtung  bemerkenswerte  Änderungen.  Unten  in  den  Thälem  trat  mit  Ein- 
bruch des  Sturmes  sehr  starke  Abkühlung  ein,  zu  Zell  a.  S.  von  17.6®  auf  7.4®.  Der  Wetter^ 
Sturz  erstreckte  sich  bis  zu  einer  Höhe  von  ca.  2000  m.  S.  M.  Margules,  Met.  Z.  1897.  S. 
251  und  Baro-  und  Thermogramme  von  Thal-  und  Bergstationen.    Met.  Z.    1898.    S.  1 — 16. 

1)  W.  Koppen,  Der  Gewittersturm  vom  9.  August  1881.  Annalen  der  Hydrographie. 
1882.    X.    S.  595  und  714,  und  Met.  Z.    XIX.    1884.    S.  12  etc. 

2)  W.  Cl.  Ley,  The  Eurydice  Squall.  Symons'  Met.  Mag.  Vol  XIII.  1878.  psg.  33, 
und  R.  Abercromby  in  Quart.  Joum.  R.  Met.  Soc.     Vol  X.     pag.  178. 
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dieser  Ausbuchtang  der  Isobaren  aber  trat  gleichzeitig  eine  ausserordentlich  rasche  Temperatur- 
abnähme  bis  auf  17 — 15  o  0  ein,  welche  durch  stürmische  westliche  Winde  im  Laufe  des  Tages 
über  ganz  Deutschland  getragen  wurde.  An  der  Grenze  der  warmen  und  kalten  Luft  kamen 
ausgedehnte  Gewitter  zum  Ausbruch,  welche,  in  langgestreckter  Front  von  den  Alpen  bis  nach 
Dänemark  reichend,  dem  tiefsten  Druck  des  Teilminimums  (der  Dmckrinne)  auf  dem  Fusse  folgten. 
Die  Druckverteilung  in  der  Höhe  und  an  der  Erdoberfläche  war  dabei,  wie  die  Kechnnnf^ 
ergiebt,  eine  verschiedene.     In  der  Höhe  Terliefen  die  Isobaren  mehr  geradlinig,   während  an  der 

Fig.  79. 


Temperaturverteilung  über  Mitteleuropa  am  9.  August  1881  um  2>)   nachmittags  (Ortszeit).     Nach 
W    Koppen.     Die  Gebiete  des  orkanartigen  Windes  um  2'>    sind  chraffiert,  sie  entsprechen  dem 

grössten  Temperaturgefälle. 


Erdoberfläche,  da  der  Druck  in  der  kalten  Luft  nach  unten  rascher  zunahm,  eine  Druckstufe 
entstand.  In  der  warmen  Luft  erstreckte  sich  der  niedrige  Druck  in  Form  einer  Rinne  oder 
einer  spitzen  Y-Depression  bis  gegen  die  Alpen,  während  er  sich  über  Dänemark  mit  der  Haupt- 
depression vereinigte  (ähnlich  wie  in  Fig.  76).  Dem  Verlaufe  der  Isobaren  in  der  Höhe  ent- 
sprechend, wehte  daselbst  etwa  oberhalb  600  m  Höhe  SW-Wind,  welcher  z.  B.  im  Riesengebirge 
kältere  Luft  aus  W  herbeiführte,  bevor  noch  an  der  Erdoberfläche  selbst  der  kalte  W-Wind  sich 
eingestellt  hatte.  Wo  derart  eine  Überflutung  der  warmen  unteren  Luft  durch  diese  kältere  Luft 
in  der  Höhe  eintrat,  wurde  das  vertikale  Gleichgewicht  der  Luft  gestört.  Die  warme  Luft  durch- 
brach daselbst,  Gewitter  erzeugend,  die   oberen    kälteren  Schichten.     Damit  waren  die  Vorbedin- 
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gungen  für  die  Ausbildung  des  Böensturmes  gegeben,  welche,  einmal  eingeleitet,  weite  Länder- 
strecken durchzog.  Im  Osten  des  Gewitters  herrscht  noch  drückende  Hitze,  es  weht  massiger 
S£  und  der  Himmel  erscheint  nur  mit  Cirruswolken  leicht  bezogen.  Da  ballen  sich  am  West- 
horizont die  schwarzen  Gewitterwolken  zusammen,  die,  vom  Orkan  begleitet,  gewaltige  Eegen- 
und  Hagelmengen  herabsenden.  In  scharfer  Grenzscheide  berühren  sich  hier  warme  und  kalte 
Lruftmassen,  erstere  liegen  vor  dem  Gewittergewölk  im  Osten,  während  letztere  von  West  heran- 
stürmen, und  den  ganzen  Baum  bis  zum  Erdboden  erfüllen.  Denn  im  Niederfallen  verdrängt  die 
kalte  Luft  zum  Teil  die  warme,  mischt  sich  mit  dieser  und  es  sinkt  die  Temperatur  des  Gemenges 
alsbald  noch  tiefer,  da  kalter  Regen  und  Hagel  die  unteren  Luftschichten  bedeutend  abkühlt. 
Sofort  nimmt,  dem  Gewicht  der  schweren  um  15^  kälteren  Luft  entsprechend,  der  Druck  hinter 
dem  Wolken rande  um  mehrere  Millimeter  zu,  wobei  die  stärkste  Druckstufe  an  der  Erdober- 
fläche eintritt.     Mit  einer,  zumal  in  der  Tiefe   grossen  Gewalt  drängt   daher  die  kalte  Luft  nach 

Fig.  80.    . 


Böen  wölke  nach  M.  Möller. 
Fig.  81. 


Ost  vorwärts  und  erreicht  in  der  Nähe  des  Erdbodens  ganz  enorme  Geschwindigkeiten,  welche 
im  vorliegenden  Falle  30 — 40  m  erreicht  haben  müssen.  Diese  gewaltige  Windstärke  konnte  sich 
ausbilden,  da  die  Druckdifferenz  von  2—4  mm  nur  über  eine  kleine  Distanz  verteilt  war  und  auf 
ein  verhältnismässig  kleines  Luftquantum  wirkte  und  weil  die  Luft  bei  Durcheilung  dieser  Druck- 
stufe nur  einen  kleinen  Weg  zurücklegte,  somit  nur  massigen  Verlust  an  lebendiger  Kraft  durch 
Reibungs widerstände  erlitt. 

Es  hatten  sich  mehrere  Gewitter  ausgebildet,  von  denen  das  bedeutendste  um  9'*  vormittags 
in  Belgien  entstand,  um  2^^  nachmittags  zum  gewaltigen  Phänomen  sich  entwickelte  und  als 
schmaler  von  S  nach  N  reichender  Streif  quer  zu  seiner  Erstrecknng  nach  E  wanderte.  Um  2'' 
erstreckte  sich  die  Böe  von  Dänemark  bis  zu  den  Alpen,  überall  von  orkanartigem  Wind  und 
schwerem  Regen  begleitet.  Auf  dem  linken  Flügel  in  Holstein  fielen  bedeutende  Hagelmassen, 
welche  zu  5  Millionen  Kubikmeter  geschätzt  werden  konnten  und  ungeheuren  Schaden  anrichteten. 
Das  grossartige  Phänomen  erreichte  7*'  abends  Hinterporamem  und  Posen,  bis  endlich  das 
Gewitter   völlig  geschwächt  mit  dem  Einbruch  der  Nacht  sich  in  Ostpreussen  und  Polen  auflöste. 
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Die  Fortpflanzungsgeschwindigkeit  dieses  Gewitters  ergab  sich  zu  16 — 24  in  pro  Sekunde 
(57--87  km  pro  Stunde). 

Wo  der  Niederschlag  am  stärksten  war  und  zum  Teil  In  fester  Form  fiel,  -war  die  Tem- 
peraturdifferenz am  grössten.  Zwischen  Neustadt  (26.1®)  und  Segeberg  (14.6)  erreichte  dieselbe 
um  2''  11.5®  auf  nur  39  km  Entfernung.  Die  Fig.  79  auf  Seite  518  zeigt  den  Zusammenhang  der 
Temperaturverteilung  mit  der  Verbreitung  des  Orkans,  die  Strecke  der  grössten  Drucks tnfe  ent- 
spricht dem  stärksten  Temperaturgefälle. 

Da  die  Windgeschwindigkeit  in  der  Sturmböe  grösser  ist,  als  die  des  Fort- 
schreitens des  ganzen  Phänomens,  so  stellt  sich  Möller  den  dynamischen  Vorgang 
dabei  folgendermassen  vor: 

Schräg  abwärts  fallend  erreicht  der  Böensturm  die  vordere  Grenze  des  Phänomens  und 
wird  hier  durch  Keibungswiderstand  gehemmt  Die  ihrer  Bewegung  zum  Teil  beraubte  Luft 
wird  durch  die  nachdrängenden  Massen  kalter  Luft  emporgehoben  und  gleichzeitig  von  dem  mit 
20  m  Geschwindigkeit  vordringenden  Phänomen  überholt,  so  dass  diese  Luft  in  den  Ausg^angspunkt 
des  fallenden  Böensturmes  in  der  Höhe  gerät  und  nun  aufs  neue  den  Sturm  speist.  Dieser 
wiederholte  Kreislauf  derselben  Luftmasse  trügt  zur  Erklärung  der  grossen  Temperatnrstufe 
wesentlich  bei. 

Der  Vorgang  gleicht  einer  Kältemaschine.  Erst  Aufsteigen  warmer  Luft,  welche  in  der 
Höhe  ziemlich  kalt  wird,  dann  Übertragung  dieser  Kälte  durch  die  Niederschläge  auf  die  unteren 
Schichten,  Abkühlung  derselben  auf  eine  Temperatur,  welche  der  Temperatur  der  oberen  Schichten 
nahe  kommt,  und  zum  Schlüsse  Emportreiben  dieser  schon  im  Beginn  der  steigenden  Bewegung 
kalten  Luft.  Die  nun  folgende  Expansionserkältung  thut  ihr  Übriges,  um  selbst  FrostklÜte  er- 
zeugen zu  können.  Der  Vorgang  gleicht  jenen  in  den  Kaltluftmaschinen.  Möller  meint,  dass 
auf  diese  Weise  auch  die  Hagelbildung  eingeleitet  werden  kann. 

Die  Fig.  80  stellt  den  ganzen  Vorgang  nach  der  Auffassung  von  Möller  vor,  welche  all- 
gemeinere Anerkennung  gefunden  hat.  ^)  Die  Fig.  81  zeigt  einen  ähnlichen  Cumulo  -  Nimbus  im 
Querschnitt  nach  den  Beobachtungen  am  Blue  Hill-Observatoriam  von  H.  Clayton. 

Die  Ursache  für  die  Ausbildung  einer  Druckstufe  und  damit  für  die  wesent- 
lichste mittelbare  Ursache  für  den  kurzen  orkanartigen  Sturm  findet  Koppen  einer- 
seits in  der  durch  die  Niederschläge  bewirkten  Zusammendrängung  der  Isothermen 
in  der  betreffenden  Gegend,  anderseits  in  einer  mit  der  Brandung  zu  vergleichen- 
den Wirkung  der  Reibung;  die  Erscheinung  hat  die  grösste  äussere  Analogie  mit 
den  Borwellen  in  den  Flussmündungen. 

Auf  der  SE-Seite' einer  Barometerdepression  entsteht  durch  Insolation  ein  Gebiet  hoher  Wärme 
und  zugleich  damit  in  den  unteren  Schichten  ein  Ausläufer  der  Depression,  während  in  der  Höhe 
(in  6 — 700  ra)  die  Isobaren  ihre  elliptische  Gestalt  behalten.  Der  östliche  Teil  dieser  Ausbuchtung 
der  Isobaren  bleibt  dadurch  dem  abkühlenden  Einflüsse  der  Strömung  aus  W  entzogen  und  kann 
bei  schwachem  südlichen  Wind  seine  Temperatur  ungestört  steigern.  Der  westliche  Teil  dagegen 
wird  früh  durch  die  kühle  Luft  aus  West,  die  bei  gleichzeitigem  Fortschreiten  der  Hauptdepressioo 
einen  immer  nördlicheren  Ursprungsort  erhält,  überflutet.  In  der  Grenzzone  entsteht  durch  den  Auf- 
trieb der  wärmeren  Luft  Regen  und  durch  diesen  wird  die  niedrige  Temperatur  hart  an  die  Grenze 
der  hohen  Temperatur  vorgeschoben  und  so  eine  Temperaturstufe  erzeugt,  welche  ihrerseit-s  wieder 


1)  Blanford  z.B.  bemerkt,  dass  dieselbe  völlig  mit  seinen  eigenen  Wahrnehmungen  bei 
den  Gewitter-  und  Hagelstürmen  der  heissen  Zeit  in  Bengalen  übereinstimmt.  —  Der  Wolken- 
kragen oder  die  Wolkendraperie  vor  der  Regen  wand  wird  durch  diese  kalte,  aber  auch  fast  ge- 
sättigt-feuchte Luft  bei  ihrem  Emporsteigen  gebildet.  Hier  kann  sich,  meint  Möller,  in  relativ^ 
geringer  Höhe  Hagel  bilden,  denn  der  Vorgang  gleicht  einer  Kältemaschine.  M.  Möller,  Unter- 
suchung über  die  Lufttemperatur  und  Luftbewegung  in  einer  Böe.  Deutsche  Met.  Z.  I.  1884. 
S.  230. 

Erläuterung  zu  den  Buchstaben  in  Fig.  80:  a,  b,  c  Windstrahlen,  die  vom  Rande  bei  0 
ausgehen,  bei  P  die  Erde  treffen  und  dann  retardiert  aufsteigen;  die  punktierte  Zone  vor  O  und 
hinter  dem  Wolkenkragen  entspricht  der  Hagelzone,  rückwärts  bei  e  und  f  beginnt  die  Regenzone. 
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eine  Druckstufe  zur  Folge  hat,  die  sich  beide  nach  der  Seite  der  höheren  Temperatur  fortpflanzen. 
Die  Druckstufe  erzeugt  eine  ausserordentliche  Windstärke  auf  der  ganzen  Breite  der  Stufe  während 
ihres  etwa  10  Minuten  währenden  Vorüberganges.  Gespeist  wird  dieses  Sturmband  etwa  zu  ^/s 
durch  die  aus  der  Höhe  meist  im  Regen  herabsteigenden  Luftmassen. 

AsBinann  vergleicht  die  heranziehende  schwarze  Wolke  bei  dem  furchtbaren 
Gewittersturm  vom  7.  August  1898  bei  Köln  mit  einer  riesigen  Walze  (Wirbel 
mit  horizontaler  Achse).  Der  Vorübergang  derselben  dauerte  bloss  4  Minuten  (sie 
hatte  also  nur  eine  Breite  von  2 — 300  m),  hinterliess  aber  die  schrecklichsten 
Zerstörungen,  die  man  irrtümlich  einer  Trombe  (Wirbel  mit  vertikaler  Achse)  zu- 
geschrieben hat.  >) 

Böenwetter.  i^icht  selten  wird  eine  periodische  Aufeinanderfolge  von  Ge- 
witter- (oder  Regen-)  Böen  beobachtet,  die  in  regelmässigen  etwa  einstündigen  Inter- 
vallen wiederkehren.  Die  Vergleichung  mit  Wellenzügen  liegt  nahe.  Koppen  war 
wohl  der  erste,  der  diese  Böen  mit  einem  Brandungsvorgang  verglichen  hat.  Die 
physikalische  Erklärung  dafür  gab  aber  erst  Helmholtz. '^)  Durch  seine  Theorie 
der  Wellenbildung  in  der  Atmosphäre,  auf  welche  schon  S.  153  hingewiesen  worden 
ist.     Die  meteorologischen  Folgeerscheinungen  beschreibt  Helmholtz  so: 

„Die  von  mir  angestellten  Rechnungen  zeigen,  dass  bei  den  beobachteten  Windstärken  sich 
im  Luftkreise  nicht  bloss  kleine  Wellen,  sondern  auch  solche  von  mehreren  Kilometern  Wellen- 
längen ausbilden  können,  die,  wenn  sie  in  der  Höhe  Ton  einem  oder  einigen  Kilometern  hinziehen, 
die  unteren  Luftschichten  stark  in  Bewegung  setzen  und  sogenanntes  böiges  Wetter  hervorbringen 
müssen.  Das  Eigentümliche  derselben  sehe  ich  darin,  dass  WindstÖsse,  oft  von  Regen  begleitet 
nach  ziemlich  gleichen  Zwischenzeiten  und  im  ziemlich  gleichen  Verlaufe  mehrmals  des  Tages  an 
demselben  Orte  wiederkehren.  Ich  glaube  annehmen  zu  dürfen,  dass  diese  Wellenbildungen  in 
der  Atmosphäre  die  häufigste  Veranlassung  zur  Vermischung  von  atmosphärischen  Schichten  und  zu 
Störungen  eines  nahezu  labil  gewordenen  Gleichgewichtes  abgeben.  Unter  den  Bedingungen,  unter 
welchen  wir  Wasserwellen  branden  und  Schnumköpfe  bilden  sehen,  werden  zwischen  den  Luft- 
schichten sich  ausgiebige  Mischungen  herstellen  müssen.  Grösseren  Meereswellen  von  5 — 10  m 
Länge  würden  Luftwellen  von  15 — 30  km  Länge  entsprechen  können,  die  schon  das  ganze  Firmament 
des  Beschauers  bedecken  und  den  Erdboden  nur  noch  in  einer  Tiefe,  die  kleiner  als  die  Wellen- 
länge ist,  unter  sich  haben  würden,  also  den  Wellen  in  seichtem  Wasser  zu  vergleichen  wären, 
die  das  Wasser  am  Grunde  schon  erheblich  in  Bewegung  setzen. ** 

Die  Gewitterböen  vom  3.  Juli  1898  liefern  für  diese  Vorgänge  nach  der  Untersuchung  von 
R.  Süring  ein  schönes  Beispiel.  Die  periodische  Aufeinanderfolge  derselben  erklärt  sich  am 
einfachsten  durch  Wogenbildungen  in  der  Atmosphäre  (in  der  Höhe  herrscht  Südwind,  unten  W 
und  NW),  die  Länge  der  Luftwellen  beträgt  etwa  60  km,  bei  einer  Mächtigkeit  Ton  etwa  3  km, 
sie  gleichen  also  Wellen  in  seichtem  Wasser  und  konnten  leicht  zu  , Brandungen**  Veranlassung 
geben.  Auch  örtliche  Verstärkung  der  Böen  durch  Interferenz  zweier  Wellenzüge  (wie  am  6.  Juli 
1896  in  £-Holstein)  erscheint  plausibel.  ^) 

Die  Böenwellen  sind  nebeneinander  liegende  länglich  ovale  Gebiete  niedrigen  Luftdruckes, 
welche  radienförmig   um  die  Hauptdepression  kreisen  mit  verschiedener  Geschwindigkeit,   so  dass 


1)  R.  Assmann,  Zur  Mechanik  des  Gewitters  und  der  Gewittersturm  vom  7.  August  1898 
bei  Köln  a.  R.  „Das  Wetter».  1898.  S.  193.  Im  Süden  und  Südosten  war  es  sehr  heiss,  2i' 
Temperatur  30 — 36  **.  Auf  der  Westseite  aber,  in  der  über  der  Nordsee  lagernden  Hauptdepression, 
bei  nördlichen  Winden  und  bedecktem  Himmel,  war  es  kühl.  Helder  16°.  Dieser  Temperatur- 
gegennatz  spielt  beim  Zustandekommen  der  Böe  (wie  auch  bei  den  Tromben  und  Tornados,  s. 
später)  eine  wesentliche  Rolle. 

2}  Sitzb.  d.  BerUner  Akad.  1889.  S.  504.  Met.  Z.  1890.  S.  81.  —  S.  a.  Kassner, 
Wolkenwogen  und  Niederschläge  Met.  Z.  1S94.  S.  433  und  Eyre  in  .Das  Wetter«^  1897  u.  1S9S. 
Annalen  der  Hydrogi-aphie  1896.    S.  507. 

3)  K.  preuss.  Met.  Institut.     Süring,  Gewitterbeobachtungen  1898/1900.     Berlin  1903 
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sie  auch  interferieren  können.     Liegt  die  Hanptdepression  hoch  im  Norden,  dann  erscheiiien  sie 
in  Form  nord-südlich  verlaufender  Wellen. 

Diese  Teildepressionen  entstehen  im  Wesentlichen  unter  dem  Einflüsse  der  ungleichen  Elr- 
wärmung  und  der  Keibung.  Infolge  der  lokalen  Erwärmung  über  dem  Lande  bilden  sich  selchte 
Depressionen  aus  (Gewittersäcke),  welche  mit  ihrer  lokalen  Depression  störend  in  die  Lnftzirinila- 
tion  der  Hauptdepression  eingreifen.  So  entstehen  Böenwellen,  welche  am  besten  entwickelt  sind, 
wenn  das  Störungsgebiet  sectorartig  in  die  Cyclone  einschneidet.  Die  untere  Luft  wird  zurückge- 
halten (SE  Winde  unter  den  oberen  westlichen  Winden),  bis  die  obere  Strömung  wieder  gewalt- 
sam sich  Bahn  bricht,  unter  Erscheinungen,  die  mit  einem  Brandungsvorgang  verglichen  werden 
können.  Die  Luftmassen  werden  in  den  unteren  Schichten  in  ihrer  Fortbewegung  durch  die  Zirku- 
lation in  der  lokalen  Depression  gehemmt,  die  oberen  überholen  sie  und  stürzen  über  sie,  gerade 
wie  \»ir  es  beim  Wasser  beobachten.^)     (W.  Wundt.) 

Hagelwetter. 

Definition  des  Hagels.  Unter  Hagel  versteht  man  Eiskörper  von  der 
Grösse  von  Erbsen  bis  zu  jener  von  Orangen  und  darüber,  die  aus  den  Wolken 
herabfallen.  Die  Form  dieser  Eiskörper,  des  Hagels  oder  der  Schlössen,  ist  ausser- 
ordentlich mannigfaltig.  Es  kommen  die  sonderbarsten  Gebilde  vor.  Die  gewöhn- 
lichste Form  der  Eisstücke  ist  aber  die  kugelförmige,  oder  eiförmige,  weshalb  man 
kurz  nur  von  Hagelkörnern  spricht.  Daneben  kommen  noch  sehr  häufig  kegel- 
förmige Eiskörper  vor,  deren  Basis  abgerundet,  konvex  ist,  Kugelpyramiden  ähnlich, 
als  wenn  der  Hagel  durch  das  Zerspringen  einer  Eiskugel  entstanden  wäre.  Ausser- 
dem fallen  auch  linsen-  und  plattenförmige  Eisgebilde  oder  ganz  unregelmässige 
Stücke  Eis.  Das  merkwürdigste  sind  ganz  schön  ausgebildete  hexagonale  Krystalle, 
die  zuweilen  auf  grossen  Hagelkörnern  aufgewachsen  erscheinen,  zuweilen  sind  die 
letzteren  nur  von  verworrenen  unregelmässigen  Krystallen  überkrustet.  2) 

Die  Struktur  der  Hagelkörner  ist  in  den  meisten  Fällen  folgende:  Um 
einen  trüben,  opaken  Kern,  der  an  ein  Graupelkorn  erinnert,  lagern  sich  mehr  oder 
weniger  wie  Zwiebelschalen  durchsichtige  Eishüllen,  die  aber  auch,  vielfach  von  Luft- 
blasen durchzogen,  teilweise  weisslich  erscheinen.  Es  scheint  sonach,  wie  Trabert 
hervorhebt'*),  dass  man  es  bei  einem  vollständig  entwickelten  Hagelstein  mit  drei 
verschiedenen  Eisarten  zu  thun  hat:  dem  schneeigen  Kern,  den  konzentrischen  Eis- 
hüllen und  endlich  den  peripherischen  klaren,  zuweilen  krystallinischen  Eisansatzen^ 
zu  deren  Bildung  es  allerdings  in  sehr  vielen  Fällen  gar  nicht  mehr  kommt  (Man 
sehe  die  Photographien  der  Hagelkörner,  die  am  3.  August  1879  in  England  gefallen 
sind,  sowie  die  mannigfaltigeren  Formen  des  Hagelwetters  vom  26.  April  1904  in 
Ungarn,  die  auf  2  Tafeln  diesem  Buche  beigegeben  sind).  Diese  Struktur  der  Hagel- 
körner enthält  die  wertvollsten  Hinweise  auf  deren  wahrscheinliche  Entstehung,  so- 
wie auf  die  Prozesse,  welche  bei  der  Hagelbildung  thätig  sind. 

1)  W.  Wundt:  BarometriRche  Teildepressionen  und  ihre  wellenförmige  Aufeinanderfolge. 
Abb.  d.  k.  preuss.  Met.  Institutes,  B.  II,  Nr.  5.  Berlin  1904.  Superposition  von  Cyklonen.  Wundt  ver- 
weist dabei  auch  auf  die  Beobachtungen  bei  der  Ballonfahrt  vom  1 1 .  Mai  1 894,  welche  zwei  Depressionen 
übereinander  ergaben,  jede  mit  ihrer  eigenen  Zirkulation.  Oberhalb  1500  m  dieHauptcyklone,  unterhalb, 
durch  nebelfreie  Zwischenschicht  getrennt,  ein  flaches  Minimum.   Wiss.  Luftfahrten  B.  II.  S.  293. 

2)  Die  schönsten  Abbildungen  solcher  Hagelkörner  finden  sich  in  H.  Abich,  Über  kri- 
stallinischen Hagel  im  unteren  Kaukasus.  Wien  1879.  S.  auch  Met.  Z.  1898.  Tafel  I.  Über 
Hagelformen  s.  auch  Met.  Z.    1888.    S.  445. 

3)  Trabert,  Die  Bildung  des  Hagels.  Met.  Z.  1899.  S.  433,  wo  auch  recht  vollständige 
Literaturnn'c'hweise  zu  finden  sind. 


Hagelkörner,  gefallen  in  Richmond  (England)  am  8.  Juli  1893. 

(Natürliche  Grösse.) 

Nach  einer  Photographie  von  H.  J.  Metcalfe,  High  Row,  Richmond,  York. 
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Man  unterscheidet  vielfach  „Riesel",  kugelige  Eiskörner  von  Erbsengrösse, 
Hagel,  grössere  Eisstücke,  und  Schlössen,  die  grossen  Hagelkörner  von  Nussgrösse 
und  darüber. 

Die  Grösse  der  Hagelkörner  ist  sehr  verschieden.  Es  kommen  alle 
Grössen  vor,  von  Erbsengrösse-  bis  zur  Grösse  von  Orangen  oder  selbst  von  Melonen, 
oder  von  Eisplatten  oder  Klötzen  von  ähnlichem  Gewicht.  Da  die  Eiskörper  beim 
Fallen  schon,  namentlich  aber  am  Boden,  leicht  zusammenbacken  oder  agglutinieren^ 
80  sind  Berichte  über  gefallene  Eismassen  nicht  selten,  welche  die  Grenze  der  Wahr- 
scheinlichkeit weit  übersteigen.  Es  sind  deshalb  die  Angaben  über  die  grössten 
Hagelstücke  nur  mit  Kritik  aufzunehmen. 

Die  gewöhnliche  Grösse  der  Hagelkörner  bei  den  Hagelfällen  in  Mitteleuropa  übertrifft 
nicht  häufig  die  Grösse  von  Haselnüssen,  unter  welchen  Kömer  von  2 — 3  cm  Durchmesser  oder 
bis  zur  Grösse  von  welschen  Nüssen  vorkommen  mögen.  Bei  besonders  heftigen  Hagelfällen  wird 
die  Grösse  von  Taubeneiem  oder  selbst  Hühnereiern  erreicht.  Bei  dem  Hagelfall  zu  Richmond 
am  3.  August  1879  erreichte  der  Durchmesser  der  Hagelkörner  47  mm,  was,  Kugelform  voraus- 
gesetzt, einem  Gewichte  von  53  Gramm  entspricht.  Bei  dem  Hagelfall  vom  2.  Juli  1898  im  Dep. 
de  l'Ain  fielen  Hagelsteine  von  500—800  Gramm  Gewicht,  einzelne  hatten  14  cm  Durchmesser, 
viele  8 — 10  cm.  Bei  den  Hagelfällen  Anfang  Juli  1897  in  Kärnten  und  Steiermark  fielen  Hagel- 
stücke bis  zu  15  cm  und  von  der  Grösse  von  Kugeln  zum  Kegelschieben,  die  gewogen  1  kg  und 
darüber  an  Gewicht  ergaben. 

Eliot  fasst  die  Berichte  über  die  Grösse  der  Hagelkörner  in  Indien  zusammen,  indem 
er  bemerkt,  dass  in  27  Proz.  von  rund  600  Fällen  dieselben  nicht  grösser  als  Erbsen  waren,  in 
51  Proz.  der  Fälle  zwischen  Erbsen  und  Citronengrösse ,  und  in  22  Proz.  Fällen  grösser  ala 
Citronen  waren;  die  Häufigkeit  massigen  Hagels  zu  starkem  Hagel  steht  ungefähr  im  Verhältnis 
von  11  zu  5. 

Nach  Buist  sind  die  mittleren  Maxima  der  Hagelkörner  in  Indien  20—25  cm  Umfang- 
und  60 — 125  Gramm  Gewicht,  die  grössten  25 — 33  cm  Umfang  und  280 — 560  Gramm  Gewicht. 
Aber  Gewichte  von  400 — 800  Gramm  werden  öfter  erwähnt. 

Die  Temperatur  der  Hagelkörner  unmittelbar  nach  ihrem  Fall  ist  zuweilen  erheblich  unter 
dem  Gefrierpunkt  und  kann  — 5  bis  — 15°  betragen.    Boussingault  selbst  hat  — 13 ^gemessen. 

Gewitter  als  Begleiterscheinung  der  Hagelfälle.  Der  Hagel  fällt 
fast  ausnahmslos  bei  Gewittern,  das  wird  überall  hervorgehoben,  i)  Doch  sind  die 
elektrischen  Entladungen  meist  von  eigentümlichem  Charakter.  Die  Blitze  sind 
äusserst  zahlreich,  ja  fast  unaufhörlich,  der  Donner  dagegen  schwach,  ein  gleich- 
massiges  KoUen  mit  geringen  Modulationen.  Die  Entladungen  scheinen  nur  zwischen 
den  Wolken  vor  sich  zu  gehen  und  von  geringerer  Intensität  zu  sein.  2)  Die  Hagel- 
körner sollen  auch  zuweilen  mit  einer  starken  elektrischen  Ladung  auf  der  Erde 
ankommen,  man  hat  sie  auch  schwach  leuchten  gesehen.  (Compt.  rend.  T.  81.  pg.  104.) 

Colladon  hebt  bei  dem  Hagelfall  am  7./8.  Juli  1875  zu  Genf  besonders  hervor  die  ausser- 
ordentlich zahlreichen  elektrischen  Entladungen,  2 — 3  in  der  Sekunde  oder  8 — 10  Tausend  in  der 
Stunde.  Der  Donner  wurde  selten  gehört.  Die  elektrische  Phosphorescenz  der  Hagelkörner  war 
bemerkenswert,  der  Ozongeruch  auffallend  stark  (Nature  Sept.  16,  1875).  Forel  bemerkt  über 
den  Hagelfall  vom  2.  Juni  1897  zu  Morges,  der  in  10  Minuten  34.5  mm  Wasser  lieferte:  Die 
elektrischen  Entladungen  waren  enorm,  mehr  als  1  pro  Sekunde,  ohne  Donner,  dagegen  gab  es 
vor  und  nach  dem  Hagelfall  starken  Donner.  Dasselbe  war  der  Fall  bei  der  Cyklone  vom 
19.  August  1890  im  Joux-Thale.     (Arch.  d.  scienc.  IV.  See.  T.  IV.  390.) 

In  den  meisten  Fällen  fällt  beim  Ausbruch   des  Gewitters  der  Hagel   zuerst 

1)  Kleinkörniger,  unschädlicher  Hagel  kann  auch  ohne  elektrische  Begleiterscheinungen 
auftreten. 

2)  Bei  gut  entwickelten  Hagelwettern  sind  Blitzschläge  im  Allgemeinen  recht  selten.  (Pro- 
h  a  s  k  a.) 
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und  der  Eegen  folgt  nach,  doch  wiederholen  sich  auch  die  Hagelfälle  bei  demselben 
Gewitter,  und  die  Hagelkörner  haben  dann  auch  oft  eine  verschiedene  Form. 

Wenngleich  der  Hagel  zugleich  mit  dem  Gewitter  auftritt,  so  begleitet  er  dasselbe  doch 
durchaus  nicht  immer  auf  seinem  ganzen  Wege  und  hat  auch  zumeist  eine  viel  kleinere  Breiten- 
erstreckung als  das  Gewitter  selbst.  *)  Es  ist  bekannt,  dass  der  Hagel  zumeist  in  schmalen  Streifen 
fällt,  die  dem  Gewitterzuge  parallel  verlaufen,  aber  viel  schmäler  sind  als  dieser.  Zuweilen  be- 
gleiten zwei  oder  selbst  mehrere  schmale  Hagelstrelfen  dasselbe  Gewitter.  Ersteres  vrar  der  Fall 
bei  dem  oft  zitierten  furchtbaren,  verbreiteten  Hagelwetter,  das  am  13.  Juli  1788  Frankreich  und 
Holland  durchzog.  Die  beiden  Hagelstreifen  hatten  eine  Breite  von  9 — 18  km  und  waren  etwa 
22  km  von  einander  entfernt.  (Arago,  Pogg.  Ann.  Bd.  13.  S.  348.)  Die  Hagelfälle  sind  nur  lokale 
Erscheinungen  innerhalb  eines  Gewitterzuges. 

Hagelztige.  Prohaska  findet  die  Breite  der  Hagelbahnen  in  Steier- 
mark und  Kärnten  zumeist  zwischen  8 — 10  km.  Die  mittlere  Geschwindig-keit  der 
Hagelzüge  betrug  40  km  pro  Stunde  und  entspricht  durchschnittlich  jener  der  raschen 
Gewitterztige.  '^) 

Die  Richtung    des  Fortschreitens  wird    durch    allgemeine  Ursachen   bestimmt 
und  erscheint   durch  die  Bodengestaltung  wenig  oder  gar  nicht  beeinflusst.      Damit 
soll    aber   nicht    gesagt  sein,    dass   nicht  letztere  die  Intensität  beeinflussen   kann. 
Derselbe  Hagel wetterzug  aus  der  gleichen  Richtung  lässt  an  dem  einen  Orte  wenig, 
an  dem   anderen   starken  Hagel  fallen.     Aber  die  Festeilung  der  Hagelzüg^e  in  der 
Schweiz  (durch  H.  Mantel  und  Cl.  Hess)  wie  in  den  österreichischen  Alpen  (durch 
K.  Prohaska)   hat    ergeben,   dass   ein  Hagelwetter,   dass  sich  in  einer  bestimmten 
Richtung  (dabei  meist  der  oberen  Luftdruck  Verteilung  folgend)  in  Bewegung'  g-esetzt 
hat,  dieselbe  beibehält,  ohne  Rücksicht  darauf,   ob  Gebirgszüge    oder  Thalrichtungen 
mit  derselben   übereinstimmen  oder  nicht.     Mehrere  Hagelzüge  des   gleichen    Tages 
verfolgen  meist  die  gleiche  Richtung  oder  sind  parallel  und  geradlinig  angeordnet, 
so  dass  zuweilen  auch  der  eine  Hagelzug  als  die  spätere  Fortsetzung  eines  früheren 
erscheint.     Gebirgsketten   von  2000  m   Kammhöhe  und  darüber  werden  ohne  Ände- 
derung  der  Zugrichtung  überschritten.     Vorausgegangene   Hagelwetter   mit  starker 
Abkühlung,  welche  die  Erdoberfläche  mit  Eis  bedeckt  hinterlassen  haben,  verhindern 
nicht,  dass  ein  zweites  und  drittes  Hagelwetter  den  gleichen  Weg  einschlägt. 

Besonders  bemerkenswert  sind  in  dieser  Beziehung  die  Hagelztige  vom  21.  August  1890, 
die  E.  Prohaska  beschrieben  hat  (Fig.  82).  Eine  70  km  lange  Strecke,  die  über  Graz  bis  zur 
ungarischen  Grenze  geht,  liegt  in  der  Bahn  aller  drei  Hagelwetter  (5  h,  6  und  7  h  abends)  und  die 
Eismassen,  die  der  erste  Hagelsturm  zurückliess,  bildeten  kein  Hindernis  für  den  zweiten.  Die 
kolossalen  mit  Eis  bedeckten  Flächen,  die  nach  dem  zweiten  Hagelzuge  zwischen  dem  Köflacher 
Becken  und  dem  Schemmerl  vorhanden  waren,  konnten  nicht  verhindern,  dass  der  aus  dem 
Lungau  herabkommende  dritte  Hagelzug  seinen  Weg  über  dieselbe  Gegend  nahm. 3) 


1)  ,Es  giebt  keine  Hagelfronten,  wie  die  Regenfronten  der  Gewitter  oder  der  Böen".  Pro- 
haska. 

2)  Am  23.  September  1898  wurde  eine  nur  3  km  breite  und  15  km  lange  Hagelbahn 
beobachtet.  Die  Richtung  des  Zuges  der  Hagelwetter  war  (1897—99)  aus:  N  7,  S  3,  SW  19,  W 
31,  NW  26 mal  (Summe  86). 

3)  In  Graz  bildete  der  Hagel  eine  zusammenhängende  feste  Eisdecke,  über  welche  man 
hinwegschreiten  konnte,  über  den  Eisflächen  lagerte  eine  weisse  Dampf  wölke,  Gärten  und  Sirassen 
schienen  in  Rauch  gehüllt.  Beim  zweiten  Hagelwetter  fielen  örtlich  eigrosse  und  faustgrosse  Eis- 
klumpen, beim  dritten  um  7  h  wallnuss-  bis  hühnereigrosse  Schlössen.  Der  erste  Zug  hatte 
mindestens  eine  Länge  von  172  km  bei  11 — 14  km  Breite,  der  zweite  110  km  bei  10 — 12  km,  der 
dritte  201  km  bei  12  km  Breite.  Ein  Einfluss  der  Gebirgszüge  war  durchaus  nicht  zu  erkennen, 
die  Züge  gingen  geradlinig  über  2000 — 2400  m  hohe  Bergzüge. 
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Höchst  bezeichnend  ist  der  gleichzeitige  Gang  des  Barometers,  den  Fig.  83  darstellt. 
Jedem  der  drei  Hagelwetter  entspricht  eine  Druckstufe  von  mehreren  Millimetern. 

Auch  die  Hagelwetter  von  Anfang  Juli  1897  zogen  wiederholt  über  die  schon  stark  abge- 
kühlten Landesteile  und  Hessen  die  noch  wärmeren  bei  Seite  liegen  (Met.  Z.  1898.  S.  31.)  S.  a. 
D.  Colladon  in  den  Archives  des  Sciences.    Juillet  1879.    T.  H,  mit  Karte. 

Häufigkeit  der  Hagelwetter  bei  Gewittern.  Die  Wahrscheinlich- 
keit, dass  ein  Gewitter  von  Hagel  begleitet  wird,  ist  (in  Mitteleuropa)  im  Winter 
am  grössten,  kleiner  im  Sommer,  am  kleinsten  im  Herbst.    Allerdings  ist  der  Hagel, 

Fig.  82. 


Hagelzüge  am  21.  August  1890  nachmittags  in  Steiermark. 


der  im  Winter  fällt,  meist  nur  kleinkörnig,  aber  es  kommt  bei  warmen  Südwest- 
wetter und  feuchter  milder  Luft  auch  im  Winter  gelegentlich  schwerer  Hagel  vor. 
Dass  die  (seltenen)  Gewitter  im  Winter  relativ  häufiger  von  Hagel  begleitet 
sind,  rührt  daher,  dass  der  im  Gewitter  gebildete  Hagel  wegen  der  niedrigen  Tem- 
peratur und  der  geringen  Höhe  der  Gewitterwolken  nicht  schmilzt,  bevor  er  den 
Boden  erreicht.  Es  darf  vielleicht  angenommen  werden,  dass  sich  im  Schosse  eines 
jeden  Gewitters  Hagel  bildet,  der  aber  im  Sommer  zumeist  wieder  schmilzt,  bevor  er 
die  Erde  erreicht. 

Fig.  83. 


Gang  des  Barographen  am  21.  August  1890  su  Graz  . 
Mittag Zp 4/>.  6p  8/9.  lOp.       Mittn 
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In  ganz  Bayern  war  1880 
bis  1888  die  mittlere  Zahl  der 
Gewittertage  128,  die  der  Hagel- 
tage 61.5. 

Vom  Juli  bis  September 
kommt  erst  auf  23  Gewitter- 
meldungen eine  Hagelmeldung, 
im  Mai  schon  auf  11  (von  Nov. 
bis  Febr.  auf  je  5).  Die  Zahl  der 
Gewitter  wächst  im  Sommer  viel 
rascher  als  jene  der  dieselben 
begleitenden  Hagelfälle. 

Die  Anzahl  der  Hagel- 
schlagsmeldungen für  einen  Tag 
mit  Hagelfall  in  Bayern  erreicht  ein  Maximum  im  Mai  mit  6.7,  ein  Minimum  im  Februar  mit  0.5. 

Ähnliches  hat  man  für  die  Ostalpen  (Prohaska),   für  Italien  und  für  Kussland  gefunden, 
überall  ist  der  Frühsommer  relativ  reicher  an  Hagelfällen. 

Das  Hinaufrücken  der  isothermen  Fläche  von  0°  vom  Winter  zum  Spätsommer  spielt  wohl 
dabei  die  Hauptrolle. 

Fritz  (Gaea.    XIII.    1877.    S.  95)  hebt  mit  Recht  hervor,   dass,   sowie  vom  Polarkreis  zu 
den  Tropen  die  Graupel  in  Hagel  (mittlere  Breiten)  und  dieser  in  Regen  übergehen,   so   bei  uns 
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Yom  Winter  'zum  Frühling  und  Frühsommer  die  Graupel  erst  in  Hagel  und  dann  im  Sommer  und 
Herbst  vielfach  in  grosstropfigen  Regen  sich  verwandeln. 

Wetterlage  bei  Hagelwettern.  Die  meteorologischen  Verhältnisse  und  die 
allgemeine  Wetterlage,  welche  den  Hagelwettern  vorausgehen  and  selbe  be^leit^n, 
sind  die  gleichen  wie  für  die  Gewitter.  Gleichmässig  verteilter,  dem  mittleren  naher 
Lnftdmck  ist  anch  bei  den  Hagelwettern  am  häufigsten,  wie  Elossowsky  zpezieller 
gezeigt  hat.  Ferner  ereignen  sich  fast  die  Hälfte  aller  Hagelfälle  im  südöstlichen 
Quadranten  einer  Barometerdepression.  (In  der  kühlen  Jahreszeit  in  N-Indien  86*^.0 
im  NE-Quadranten.) 

Die  Hagelwetter  der  heissen  Zeit  in  Indien  treten  unter  ganz  analogen  Witterangs- 
verhältnissen  auf  wie  bei  uns  die  sogenannten  „Wärmegewitter'  des  Sommers.  Nach  einer  Periode 
grosser  Hitze  fällt  das  Barometer  etwas.  Es  folgen  2 — 3  Tage  mit  leicht  gestörtem  Wetter. 
Reihen  von  Gewitterztigen  und  Staubstürmen  treten  dann  zwischen  3h  und  8h  pm  täglich  auf  in 
jenen  Gegenden,  wo  die  Luftdruckabweichung  am  grössten  ist.  Diese  Stürme  kühlen  die  Luft 
mehr  oder  weniger  stark  ab,  je  nachdem  mehr  oder  weniger  Regen  gefallen.  Der  Luftdruck  steigt 
wieder  und  das  normale  schöne  Wetter  der  heissen  Zeit  ist  wieder  hergestellt. 

In  Assam  uud  Cachar  scheint  das  Aufsteigen  des  feuchten  Seewindes  oft  die  Ursache  dea 
Hagelwetters  zu  sein;  in  Bengalen  die  trockenen  Westwinde,  die  gegen  den  feuchten  Seewind 
wehen  und  ihn  aufwärts  drängen.  In  Simla  geht  dem  Hagel  meist  starker  S£-Wind  voraas. 
Über  den  Schneeketten  im  Norden  bilden  sich  um  9 — 10  ha  Cumuli,  die  sich  zu  Gewittern  ent- 
wickeln, die  dann  von  NW  her  über  die  Ebenen  ziehen,  dem  Unterwind  entgegen.     (Eliot.) 

Die  jährliche  nnd  die  tägliche  Periode  des  Hagelfalles.  Dieselbe 
schliesst  sich  in  Mitteleuropa,  von  wo  allein  genügende  Daten  vorliegen,  sehr  nahe 
dem  jährlichen  und  täglichen  Gang  der  Gewitter  an,  ist  aber  viel  stärker  aus- 
gesprochen, d.  i.  der  Unterschied  zwischen  dem  Maximum  und  Minimum  ist  grösser. 

a.  Jährliche  Periode.  Im  jährlichen  Gange  besteht  aber  noch  ein  anderer 
unterschied.  Der  Frühsommer  hat  relativ  zur  Gewitterfrequenz  eine  erheblich 
grössere  Hagelhäufigkeit,  im  Herbst  tritt  selbe  hingegen  sehr  zurück.  Auf  den  Mai 
fällt  ein  sekundäres,  ja  örtlich  sogar  das  primäre  Maximum.  Der  Winter  hat  relativ 
weniger  Hagel  als  Gewitter. 

Relative  Häufigkeit  der  Gewitter  und  Hagelfälle  (Proz.). 


1 

April     j 

Mai 

1 

1 

Juni      1      Juli       1    August    September 

Okt.  b.  Marx  i 

Summ 

<je  Witter 
Hagel 

5 

7 

15 
24 

I. 

Bayern  1880—1888  (Meldungen) 

25       1         32      1         15               6         1 
23       1         25      ;         10               5         1 

2 

6 

5152 
904 

Oewitter    | 
Hagel         1 

12 

11 

II.  Sachsen  1886—1895  (mittlere  Zahl  der  Tage) 
19                17                19               17               8 
25               19               22                16               4         1 

8 
3 

86 
36 

Oewitter    i 

Hagel         1 

6 
6 

16 
18 

Niederland  1887—1891 

16               16       ;         14               9 

14                15       1         13                8 

23 
26 

— 

Die  Häufigkeit  der  Hagelfälle  im  Mai  tritt  recht  auffallend  hervor.  In  Bayern 
fällt  auch  bei  Berechnung  für  kürzere  Perioden  (halbe  Monate)  das  Hauptmaximum  der 
Hagelhäufigkeit  auf  das  Ende  des  Frühjahrs^  im  Juni  nimmt  die  Hagelhäufigkeit 
wieder  ab  und  erreicht  im  Juli  ein  zweites  Maximum. 

In  den  Alpen  tritt  das  Maimaximum  nicht  auf,  es  sind  ja  auch,  wie  schon  früher 
hervorgehoben  wurde,  wegen  der  niedrigen  Temperatur  im  Frühjahre  die  Grewitter 
um  diese  Zeit  noch  selten.  Aber  auch  hier  hat  das  Frühjahr  mehr  Hagel  als  der 
Herbst:  das  Sommermaximura  ist  sehr  entschieden. 
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Die  Hagelfrequenz  hat  in  Mitteleuropa  wie  die  Gewitterfrequenz  zwei  Maxima. 
Der  Eälterückfall,  der  dem  ersten  Maximum  folgt  oder  dasselbe  erzeugt  hat,  bedingt 
eine  zeitweilige  Abnahme  der  Gewitter  und  Hagelfälle. 

Ebenso  wie  in  Mitteleuropa  wird  auch  anderswo  die  Hagelhäufigkeit  mit  der  Häufigkeit  der 
Gewitter  in  der  jährlichen  Periode  ziemlich  übereinstimmen.  Wo  die  Gewitter  im  Winterhalbjahr 
am  häufigsten  auftreten,  wie  in  öfideuropa,  und  der  Sommer  trocken  ist,  fällt  auch  der  Hagel  zu- 
meist im  Winterhalbjahr,  z.  B.  in  Algerien.  Die  mittlere  Zahl  der  Hageltage  in  den  Provinzen 
Algier,  Oran,  Constantine  erreicht  das  Maximum  im  März  (mit  1.1)  und  das  Minimum  im  August 
(mit  0.2,  Jahr  4.1  Hageltage).     Auf  das  Winterhalbjahr  entfallen  70  Proz.  der  Hagelfälle. 

Für  die  Vereinigten  Staaten  yon  Nordamerika  habe  ich  aus  einer  Tabelle  von  Cl.  Abbe 
folgende  Mittelwerte  abgeleitet: 

Jährliche  Periode  der  Hagelfälle  in  den  Vereinigten  Staaten  1893—1807.  ^/oo 
Jan.       Febr.      März      April      Mai      Juni      Juli      August      Sept.       Okt.      Nov.       Dez. 
14  29  86  169        174       165         114  94  78  43  22  12* 

Auch  hier  tritt  wie  in  Europa  das  Maximum  im  Frühling  und  Frtihsommer  auf. 

Von  grossem  allgemeinen  Interesse  ist  der  jährliche  Gang  der  Hagelfälie  in  Indien. 

Jährliche  Periode  der  Hagelfälle  in  Indien  (1883—1896),  Prozent. 
Jan.      Febr.      März      April      Mai      Juni      Juli      August      Sept.       Okt.      Nov.      Dez. 
11  14  29  24  9  3  1  0*  10  17 

Dies  ist  die  durchschnittliche  Jahresperiode  für  alle  Landesteile.  Im  aussertropischen  In- 
dien allein  aber  entfallen  87  Proz.  der  Hagelfälle  auf  Dezember  bis  März,  davon  46  Proz.  auf 
Januar  und  Februar  allein,  auf  März  27  Proz.  In  Bengalen,  Bombay,  Madras,  Assam  aber  kom- 
men '69  Proz.  der  Hagelfälle  auf  März  und  April  und  82  Proz.  auf  März  bis  Mai,  dagegen  nur 
11  Proz.  auf  Dezember  bis  Februar.  Die  Regenzeit  des  SW-Monsuns  ist  überall  fast 
yöllig  frei  von  Hagelfällen. 

b.  Von  der  täglichen  Periode  der  Häufigkeit  der  Hagelfälle  mögen 
nachstehende  Beispiele  eine  genügende  Vorstellung  geben. 

Überall  fällt  mehr  als  V^  der  Hagelfälle  von  2 — 4**  nachmittags  und  von 
2 — 6^  mehr  als  die  Hälfte,  auf  die  4  Stunden  2 — 6^  morgens  dagegen  kommen 
nur  2  1/-2  Proz.  Gegenüber  der  Gewitterperiode  ist  der  Unterschied  zwischen  Maxi- 
mum und  Minimum  erheblich  grösser.  In  Sachsen  kommen  nur  9  Proz.  der  Hagel- 
fälle auf  den  Vormittag  (9 1  auf  den  Nachmittag),  in  Bayern  1 1  Proz.,  in  Steier- 
mark etc.  gleichfalls  1 1  Proz.;  bei  der  Gewitterfrequenz  entfällt  ungefähr  der  doppelte 
Prozentsatz  (20  Proz.  ca.)  auf  den  Vormittag. ') 

Tägliche  Periode  der  Hagelfälle  in  Tausendteilen. 

Mittn.— 2  2— 4    4—8     6-8     8—10     10— Mittg.— 2       2—4      4—6      6—8  8—10     10— Mittn. 

Niederland  1887—1891. 

19          20        17*        25        61             148         188        215        176          59  46            26 

Sachsen  1886—1895. 

14  3*       11           9          8              43         148        321        270         133  23             17 

Bayern  1880—1888. 

22  12         8  6*       10  56         152        268  241         142  59  29 

Steiermark,  Kärnten,  Oberkrain  (12  Jahre). 

15  13        12*        13         16  48         166        270  250         132  44  21 

Für  Kussland  berechnete  Klossowskydie  folgende  tägliche  Periode  der  Hagel- 
fftUe,  neben  welcher  die  für  Indien  nach  Eliot  Platz  finden  mag. 


1)  Maximum  und  Minimum  pro  Stunden  intervall: 

Gewitter   11.7  und  0.9%    Hagel  14.3  und  0.4*^/0  (Bayern  und  Ostalpen). 
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6—9 

9— Mittn. 

13 

5 

19 

9 

17 

7 

Tägliche  Periode  der  Hagelfälle  in  Prozent. 

Mittn.— 3  3—6  6—9  9— Mittg.  Mittg.— 3  3—6 

Rassland              1*  2  2               11                  34             32 

Indien  a              3"*  4  8                 4                  17             96 

Indien  b             0*  3  4                4                   8            57 

Indien:  a  Hagelfälle  der  kalten  Jahreszeit,  h  Hagelfälle  der  heissen  Zeit  (März 
bis  Mai). 

In  Indien  tritt  die  grösste  Häufigkeit  der  HagelfäUe  etwas  später  ein  als  in 
Europa.  Die  Hagelfälle  der  heissen  Zeit,  die  bei  lokalen  Gewittern  fallen,  be- 
schränken sich  streng  auf  den  Nachmittag,  74  Proz.  kommen  auf  3^ — 9^  abends, 
die  HagelfäUe  der  kalten  Jahreszeit,  welche  im  Gefolge  von  grösseren  Barometer- 
depressionen auftreten,  verteilen  sich  gleichmässiger  über  den  ganzen  Tag". 

Der  Hagelfall  ist  demnach  fast  ausschliesslich  auf  die  heissesten  Tagesstunden 
und  die  ihnen  zunächst  folgenden  Stunden  beschränkt,  ebenso  wie  er  fast  aus- 
schliesslich den  Sommermonaten  zukommt.  Die  tägliche  Periode  ist  beim  Hagel  stärker 
ausgeprägt  als  bei  den  Gewittern.  Er  erweist  sich  dadurch  als  ganz  besonders  ab- 
hängig von  einer  raschen  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe,  einer  Überwärmung  der 
unteren  Luftschichten  oder  Erkaltung  der  oberen  und  zugleich  einem  hohen  Wasser- 
dampfgehalt der  Luft. 

Die  örtliche  Verteilung  der  Hagelfälle.  Hagelfälle  kommen  fast  auf 
der  ganzen  Erde  vor,  von  der  Nähe  des  Äquators  bis  über  den  Polarkreis  hinaus. 
Am  häufigsten  scheinen  sie  in  den  mittleren  Breiten  zu  sein. 

Die  früher  oft  aufgestellte  Behauptung,  dass  in  den  Tropen  der  Hagel  äusserst 
selten  ist,  kann  nicht  mehr  aufrecht  erhalten  werden.  Selbst  im  Meeresniveau 
kommen  Hagelfälle  bis  ganz  nahe  am  Äquator,  vielleicht  auch  noch  am  Äquator 
selbst  vor. 

Besonderes  Interesse  für  die  Theorie  hat  die  Konstatierung  von  wirklichen  Hagellallen 
(nicht  bloss  Graupel)  auf  offener  See.  Wie  namentlich  Harri  es  aus  den  Logbüchern  von  eng- 
lischen Schiffen  und  Koppen  von  deutschen  Schiffen  nachgewiesen  haben,  kommt  wirklicher 
(zuweilen  selbst  schwerer)  Hagel  über  dem  Atlantischen  und  Grossen  Ozean  nicht  gar  so  selten 
vor,  und  zwar  bis  nahe  zum  Äquator;  am  häufigsten  in  Breiten  über  35°.  In  den  höheren  Breiten 
dürften  allerdings  die  meisten  Hagelmeldungen  sich  bloss  auf  Graupelfälle  beziehen,  für  jene  aus 
den  Polargegenden  kann  man  das,  wenige  Fälle  im  Hochsommer  ausgenommen,  als  sicher  an- 
nehmen. 

Die  stärksten  Hagelwetter,  was  Grösse  der  Schlössen  anbelangt,  scheinen  in 
subtropischen  Breiten  gelegentlich  zu  fallen,  namentlich  wo  der  Boden  sich  etwas 
über  das  Meeresniveau  erhebt.  In  Oberindien,  Mesopotamien,  Kleinasien  (namentlich 
Armenien),  in  Australien,  in  Natal,  in  den  mittleren  und  südlichen  Vereinigten 
Staaten  kommen  gelegentlich  furchtbare  Hagelwetter  vor.  Es  hagelt  nach  Rholfs 
und  Nachtigal  auch  in  der  Sahara,  was  nicht  wunder  nehmen  darf,  denn  auch 
in  Indien  treten  die  heftigsten  Hagelwetter  in  den  trockensten  und  heissesten  Di- 
strikten Indiens  auf,  in  Moradabad,  Delhi,  Peshawar. ')  Südlich  von  16^  nördl.  Br.  ist 
in  Indien  der  Hagel  selten. 


1)  Z.  B.  Belgaum,  22.  Dezember  1884,  12  Personen  getötet,  78  verletzt,  170  Rinder,  560 
Schafe  umgekommen.  Bhorstate,  5.  Oktober  1893,  Hagel  liegt  4 — ÖFusstief,  6  Personen  darunter 
begraben,  835  Stück  Vieh  zu  Tode  gesteinigt.  —  Bei  dem  Hagelsturm  vom  1.  Mai  1888  wurden 
im  Bezirke  von  Moradabad  allein  ca.  250  Personen  getötet,   hauptsächlich   durch  den  Hagel,  im 
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Der  Elnfluss  der  Wälder  auf  die  Verteilung  der  Hagelschläge  ist  ebenso  oft  behauptet 
als  bestritten  worden.  Soweit  die  Hagelstatistik  mit  der  Schadenstatistik  verwechselt  wird,  ist 
die  Differenz  der  Ansichten  leicht  begreiflich.  Aber  auch  die  meteorologischen  Stationen  haben 
bisher  keine  Entscheidung  darüber  gebracht.  Im  allgemeinen  darf  man  wohl  sagen,  dass  der 
Einfluss  der  Wälder  auf  die  Entstehung  und  die  Verbreitung  der  Hagelzüge  kein  bemerkenswerter 
sein  kann.  Aus  der  Thatsache,  dass  trockene,  sich  stärker  erwärmende  Landesteile  die  Bildung 
schwerer  Hagelwetter  begünstigen,  möchte  man  allerdings  das  Gegenteil  annehmen.  Man 
will  in  der  That  auch  öfter  bemerkt  haben,  dass  die  Hagelwetter  über  den  grösseren  Waldkom- 
plexen nur  Kiesel  (kleine  Schlössen)  und  wässerigen  Hagel  fallen  lassen  (entsprechend  einem 
schwächeren  aufsteigenden  Luftstrom).  Eine  beachtenswerte  Erscheinung  ist  die  grössere  Häufig- 
keit schwerer  Hagelwetter  auf  der  Leeseite  einer  Gebirgskette.  Sie  drängt  sich  auf,  wenn 
man  die  Häufigkeit  der  Hagelwetter  auf  der  Südseite  der  Alpenzüge  vergleicht  mit  jener  auf 
der  entfernteren  Niederung  und  mit  jener  auf  der  Nordseite.  Die  Häufigkeit  und  Intensität  der 
Hagelwetter  in  Süd  Steiermark  und  namentlich  auf  der  lombardischen  Ebene  ist  sehr  auffallend. 
So  sind  die  Relativsahlen  der  Hagelfrequenz  nach  Ferrari:  Lombardei  und  Venetien  9.7,  Piemont 
Lignrien  4.6,  Emilia  und  die  Marken  4,1,  Toscana  2,7,  Küsten  der  Adria  und  des  Mittelmeeres  2.4.^) 

Es  ist  nicht  unwahrscheinlich,  dass  auf  der  Leeseite  der  Gebirge  es  öfter  vorkommen 
mag,  da«s  in  der  Höhe  kühlere  Luftströmungen  eintreten  und  die  wärmeren  Luftmassen  unten 
im  Windschutz  des  Gebirges  überwehen,  so  dass  es  zu  plötzlichen  Störungen  des  vertikalen  Gleich- 
gewichtes und  zum  raschen  Emporsteigen  überwärmter  Luft  zu  sehr  grossen  Höhen  kommt,  was 
der  Hagelbildung  sehr  günstig  ist. 

In  den  Schweizer- Alpen  ist,  nach  Fritz,  der  Hagelschlag  in  den  grossen  Hauptthälem 
(des  Rhein,  der  Rhone,  im  unteren  Engadin,  im  Thale  von  Aosta,  im  oberen  und  mittleren 
Veltlin  etc.)  selten,  am  meisten  leiden  die  Orte  in  der  grossen  Einsenkung  swischen  den  Alpen 
und  dem  Jura,  und  auf  der  Südseite  der  Alpen  das  untere  Veltlin,  die  Umgebung  von  Chiavenna, 
Mendrisio,  Lugano  etc.*) 

Die  Häufigkeit  der  Hagelfälle  folgt  im  allgemeinen  jener  der  Gewitter,  ist  aber 
räumlich  viel  beschränkter  als  diese.  Manche  Gegenden  werden  viel  häufiger  von 
Hagelfällen  heimgesucht  als  andere,  oft  ganz  benachbarte.  Im  allgemeinen  scheinen 
die  wärmeren  Teile  eines  Landes  öfter  von  Hagel  heimgesucht  zu  werden  als  die 
kälteren,  die  trockeneren  mehr  als  die  regenreichen,  das  einem  Gebirge  vorgelagerte 
Land  mehr  als  die  Gebirgsthäler. 

Im  Gebirge  selbst,  namentlich  auf  den  Höhen  der  Gebirge,  fällt  zwar  sehr  häufig 
Hagel  hei  Gewittern,  aber  derselbe  ist  meist  von  geringer  Grösse  und  geht  nach  oben 
in  Graupelkörner  über,  die  nach  Gewittern  die  Höhen  zuweilen  wie  mit  Schnee  be- 
deckt erscheinen  lassen.  3)  Auch  die  hohen  Gebirge  in  den  Tropen  (so  nament- 
lich in  Abessinien)  zeigen  dasselbe. 


Bareilly-Distrikt  7  Mann  vom  Hagel  erschlagen  etc.  Der  Steuereinnehmer  von  Moradabad  be- 
richtet, dass  Menschen,  welche  im  Freien  ohne  Schutz  von  dem  Hagelwetter  überrascht  wurden^ 
einfach  durch  den  Hagel  zu  Tod  gesteinigt  wurden.  Viele  mögen  erfroren  sein,  da  sie  bei  der 
sehr  hohen  Temperatur,  die  vorausging  (32—38^,  leicht  gekleidet,  vom  Hagelsturm  niedergeworfen 
und  in  Eis  begraben  wurden.  —  Zintgraff  verlor  durch  einen  Hagelfall  im  nördlichen  Kamerun- 
gebiet  (Adamaua)  einen  Teil  seiner  schwarzen  Träger.  Danokelman,  Mitt.  1890.  (3)  S.  85.  — 
Hagelstnrm  in  Missouri,  5.  September  1898.  Monthly  Weather  Review.  1898.  S.  409,  mit  Ab« 
bildung  und  Karte.    Der  Hagel  lag  noch  nach  4  Wochen  auch  an  ungesehfitzten  Stellen. 

1)  Auch  in  den  Vereinigten  Staaten  haben  die  Golf  Staaten  und  die  Gegend  der  grossen 
Seen  weniger  Hagelwetter  als  die  mittleren  Staaten  von  Missouri  bis  Ohio. 

2)  Fritz,  Verbreitung  des  Hagels  in  der  Seh  weis.  Petermanni  Geographischen  Mit« 
teUungen  1876.    Zeitoehrift  f.  Met.  XH. 

3)  Es  kommt  jedoch  auch  in  sehr  grossen  Höhen  noch  Hagel  vor.  Auf  Pikes  Peak  (4308  m, 
399  nördl.  Br.)  sind  Hagelkörner  von  5  om  Durchmesser  gefallen  und  solche  von  2  om  sind 
nicht  selten. 

Hann,  Meteorologie.  34 
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In  Europa  nimmt  die  Hänügkeit  der  Hagelfälle  von  Westen  nach  Osten  (nach 
Rassland  hinein)  ab,  wie  schon  Kämtz  nnd  Wesselowski  gezeigt  haben. 

Säkularperioden  des  Hagelfalles.  Die  Häufigkeit  der  Hagelwetter 
scheint  wie  die  der  Gewitter  in  einem  Zusammenhang  mit  der  Sonnenfleckenhäntig- 
keit  zu  stehen,  wie  schon  früher  angegeben  worden  ist.  Den  Sonnenflecken-Maximum- 
Jahren  entsprechen  Minima  der  Hagelwetter. 

Lang  ist  aber  der  Ansicht,  dass  die  Hagelhäufigkeit  neben  der  11jährigen  Sonnenflecken- 
periode  auch  noch  einer  langjährigen  Periode  unterliegt,  und  zwar  einer  35jährigen  Periode  ent- 
sprechend der  Brückner  sehen  Periode  der  Folge  warmer  und  kalter  Jahrgänge.  Dies  hän^rt 
wohl  damit  zusammen,  «dass  die  verheerenden  Hagelwetter  in  höherem  Masse  als  die  Blitzgefahr 
die  Begleiter  der  sog.  Wärmegewitter  sind.* 

Die  Gewitter  der  Jahre  1883  nnd  1884,  welche  in  Bayern  am  entschiedensten  den  cyklo- 
nalen  Charakter  besassen,  haben  die  geringste  Anzahl  von  Hagelwettern  gebracht,  während  die 
Gewitter  der  Jahre  1888  und  1889,  welche  bei  sehr  grosser  Anzahl  geringe  Ausdehnung  und  Zug- 
gesohwindigkeit  hatten,   also  Wärmegewitter  waren,    am  meisten   yon  Hagelsohlag   begleitet  ge-  1 

wesen  sind.  ^) 

Die  Entstehung  des  Hagels.    Über  die  Vorgänge,  welche  der  Hagelbildimg 
zn  Grunde  liegen,   sind  schon  zahlreiche  verschiedene  Ansichten  ausgesprochen  wor- 
den.    Es  ist  nicht  thunlich,  hier  auf  dieselben  einzugehen,  da  ohnehin  gute  Zasam-  | 
menstellungen  darüber  vorhanden  sind.^) 

Dagegen  muss  versucht  werden,  den  gegenwärtigen  Stand  der  Frage  nach  der  i 

Entstehung  des  Hagels  kurz  darzustellen. 

Wenn  es  sich  um  die  Entstehung  des  Hagels  handelt,  so  treten  mehrere  Pro- 
bleme auf.  Die  zwei  wesentlichsten  sind:  die  Frage  nach  der  Ursache  der  Kälte, 
welche  mitten  im  Sommer  und  zur  heissesten  Tageszeit  so  bedeutende  Eismassen  er- 
zeugt, und  nach  der  Bildung  des  Hagelkornes  selbst. 

l.  Ursache  der  Eisbildung  in  der  Atmosphäre.  Der  Umstand,  dass 
der  Hagel  gerade  zur  wärmsten  Tages-  und  Jahreszeit  am  häufigsten  fällt,   dass  er  I 

dagegen    in    der  kältesten  Tageszeit  und  den  unmittelbar  darauf  folgenden  Stunden  i 

am  seltensten  ist,  gleicherweise  auch  in  jenen  Monaten,  wo  die  Temperatur  unter  oder 
nahe  dem  Gefrierpunkt  liegt,  ist  vielfach  geradezu  als  ein  meteorologisches  Paradoxon 
erschienen  und  hat  Staunen  erregt.  Man  fragt  verwundert,  wo  kommt  die  Kälte 
her,  gerade  zur  heissesten  Tages-  und  Jahreszeit?  1 

An  einer  früheren  Stelle  wurde  gezeigt,  dass  die  Thatsache  der  Existenz  ausserordentlich  kalter  1 

Luftmassen  in  wenigen  Kilometern  Abstand  von  unseren  Häuptern,  die  trotzdem  an  heissen  Som- 
mertagen  nicht  zuweilen  zur  Erde  herabstürzen,  eigentlich  berechtigtere  Ursache  zur  Verwunderung 
geben  konnte,  bevor  deren  physikalische  Erklärung  aufgefunden  wurde,  was  noch  gar  nicht  so 
lange  her  ist.  I 


1)  C.  Lang,  Beobachtungen  der  meteorologischen  Stationen  im  Königreich  Bayern.  XIL 
1890.  —  Ein  ausserordentliches  Hagel  jähr  war  in  Württemberg  das  Jahr  1897.  An  12  Hag«^* 
tagen  wurde  die  Hälfte  aller  Oberamtsbezirke  verhagelt,  die  vollständig  verhagelte  Fläche  betrag 
42427  Hektar,  3.7  Pros,  der  gesamten  Anbaufläche.  Der  Geldwert  des  Schadens  betrug  über 
19  Millionen  Mark  (Mittel  1892—1896  2.7  Millionen  Mark).  Das  68jährige  Mittel  der  jährlich 
verhagelten  Fläche  ist  10500  Hektar.  Dies  giebt  ein  Beispiel  für  den  Schaden,  den  die  Hagel- 
wetter anrichten. 

2)  Schwab,  Die  Hageltheorien  älterer  und  neuerer  Zeit.  Kassel  1878.  —  C.  Wähner, 
Historisch-kritische  Übersicht  über  die  Hageltheorien.  Rotterdam  1876.  —  B.  Bussel,  OnBvl- 
London  1893,  zugleich  reichhaltige  Sammlung  von  Berichten  über  bemerkenswerte  Hagelif«^^'' 
and  auf  den  Hagel  bezügliche  Thatsachen  und  Erscheinungen.  —  Trabert,  Die  Bildung  ^^ 
Hagels.    Met.  Z.  1899.    S.  433. 
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Die  Ballonfahrten  haben  ergeben,  dass  im  Sommer  auch  zur  heissesten  Tages- 
zeit in  Höhen  von  4 — 10  Kilometern  folgende  Temperaturen  herrschen  (Mittel  Mai 
bis  August): 

Höhe  mkm  4  5  6  7  8  9  10 

Temperatur  —6       —12       — IS'/i  —26      —33      —41         —47 

Die  tägliche  Erwärmung  reicht,  wie  gezeigt  wurde,  wenig  über  1  km  Höhe 
hinauf,  der  Temperaturunterschied  zwischen  den  eisigen  höheren  Luftschichten  und 
den  stark  erhitzten  unteren  erreicht  deshalb  an  heissen  Sommernachmittagen  rasch 
ein  Maximum.  Desgleichen  ist  der  Temperaturunterschied  zwischen  der  Erdoberfläche 
und  Höhen  von  4 — 10  km  im  Sommer  weit  grösser  als  im  Winter,  wo  sogar  häufig 
die  unteren  Schichten  kälter  sind  als  jene  in  2,  selbst  3  km  Höhe. 

Die  Frage  nach  dem  Sitze  der  Kälte,  welche  Eismassen  erzeugen  kann,  be- 
antwortet sich  demnach  leicht,  diese  Kälte  ist  stets  in  geringer  Entfernung  über 
uns  zu  finden,  und  wahrscheinlich  vor  und  bei  Hagelwettern  in  erheblich  geringerer 
Entfernung  als  im  Mittel,  i) 

Zur  Erzeugung  dieser  Eismassen  ist  nur  nötig,  dass  wasserdampf  reiche  Luft  zu  diesen 
eisigen  Höhen  hinaufgehoben  wird,  damit  dort  ihr  Wasserdampf gehalt  sich  in  Eis  verwandeln 
kann.  Zu  dieser  Hebungsarbeit  ist  aber  V^Tärme  nötig,  der  Wärmeinhalt  der  Luftmassen  muss 
dieselben  befähigen,  so  grosse  Höhen  zu  erreichen.  Deshalb  ist  unten  warme  Luft  nötig,  kalte 
Winterluft  hat  nicht  die  Kraft  (die  Energie  der  Wärme  in  sich)  um  sich  zu  grösseren  Höhen  er- 
heben zu  können.  Die  Luft  muss  aber  auch  wasserdampfreich  sein,  weil  sonst  so  massige  Nieder- 
schläge wie  bei  Hagelwettern  sich  nicht  bilden  könnten,  sie  darf  also  auch  ans  diesem  Grunde 
nicht  kalt  sein.  Je  kälter  die  oberen  Schichten  sind,  zu  desto  grösseren  Höhen  können  die  warmen 
und  feuchten  unteren  Luftschichten  aufsteigen,  desto  rascher,  stürmischer  darf  man  sagen,  wird 
dieses  Emporsteigen  erfolgen,  es  wird  zuweilen  eruptionsartig  auftreten  können.  Je  feuchter  die 
Luft  ist,  desto  langsamer  kühlt  sie  beim  Emporsteigen  ab,  desto  grösser  ist  ihr  Auftrieb  in  den 
umgebenden  kälteren  Schichten,  desto  rascher  und  höher  steigt  sie  auf.  Es  berechnet  sich  leicht, 
wie  S.  232  geschehen,  dass  Luft,  die  unten  bei  30®  C.  mit  Wasserdampf  bis  zu  50  Proz.  gesättigt 
war,  in  4.8  km  auf  den  Gefrierpunkt  und  in  7,9  km  bis  zu  —20®  bloss  durch  ihre  Ausdehnung 
beim  Emporsteigen  erkaltet  ist.  Sie  wird  sich  aber  auch  zum  Teil  mit  der  umgebenden  kälteren 
Luft  mischen,  umsomehr,  da  das  Emporquellen  der  Luft  nicht  ohne  Wirbelbildungen  vor  sich 
gehen  kann  und  die  Oberfläche  der  Wolken  wird  zudem  in  der  trockenen  diathermanen  Luft  der 
grossen  Höhen  auch  durch  Wärmeausstrahlung  und  Verdunstung  noch  weiter  erkalten.  0 

Die  Kälte,  die  zur  Erzeugung  der  Eismassen  mitten  im  Sommer  benötigt  wird, 
ist  in  den  höheren  Schichten  der  Atmosphäre  jederzeit  zu  finden,  und  jede  dahin  auf- 
steigende Luftmasse  nimmt  sie  infolge  der  Ausdehnung  dort  von  selbst  an. 

F.  Very  berechnet,  dass   eine  infolge  einer  Temperaturdifferenz   von  7®  von  1000  m  mit 


1)  Barral  und  Bixio  trafen  bekanntlich  im  Juli  bei  Paris  oberhalb  einer  Regenwolke 
in  kaum  7  km  Höhe  eine  Temperatur  von  —39^  Am  13.  Mai  1897  herrschte  über  Strassburg 
und  Berlin  in  4  km  Höhe  eine  Temperatur  von  —21®,  in  5  km  —32®  und  in  6  km  — 40®. 

8.  Juni  1898  Temperatur  über  Paris  und  Strassburg 

KUometer  1  3  5  6  7  8  9  10 

Temperatur  17.®5        —1         —9      —16      —24      —34      —44        —52 

2)  Volt a  hat  bekanntlich  in  der  Verdampfung  an  der  oberen  Fläche  der  Wolke  den  Ur- 
sprung der  Kälte  gesucht,  welche  zur  Bildung  des  Hagels  nötig  ist  und  Marangoni  in  neuerer 
Zeit  wieder  die  Rolle  der  Yerdunstungskälte  bei  der  Hagelbildung  hervorgehoben.  (Siehe  Met.  Z. 
XXIX.  1894.  S.  300  etc.)  Ein  Kilogramm  verdampften  Wassers  kann  die  nötige  Kälte  für  7Vi  kg 
EiB  liefern.  —  In  Betreff  der  Rolle  der  Verdampfungskälte  in  trockenen  höheren  Luftschichten 
bei  der  Eisbildung  sind  die  Beobachtungen  von  Wm.  H.  Brewer  lehrreich,  mitgeteilt  in  Ameri- 
can Joum.  of  Science.  HI.  Ser.  Vol  X.  1875.  pag.  161:  On  the  formation  of  Hau  in  the  spray 
of  the  Yosemite  Fall. 
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einer  anfänglichen  vertikalen  Besohlennignng  (infolge  des  Auftriebes)  von  1.2  m  aufsteigende  Laft- 
masse  mit  einer  Geschwindigkeit  von  28  m  in  6  km  Höhe  ankommen  kann.  Sie  legt  dann  die 
Strecke  von  5  km  in  ca.  6  Minuten  zurück.  Bei  den  relativ  so  geringen  vertikaien  Dimensioneii 
der  Atmosphäre  gelangen  demnach  aufsteigende  Luftmassen  in  kürzester  Zeit  in  die  sehr  kalten 
höheren  Luftschichten  und  können  infolge  der  Trägheit  der  bewegten  Luftmassen  noch  erheblich 
über  die  Höhe  emporsteigen,  welche  der  thermischen  Gleichgewichtslage  entsprechen  würde. 

Die  Messungen  der  Wolkenhöhen  haben  ergeben,  dass  die  Cnmalusköpfe  und 
die  Gewitternimben  bis  zu  S — 10  km  Höhe  und  darüber  emporsteigen.  Die  in 
dieser  Höhe  gebildeten  und  zu  derselben  emporgetragenen  Niederschläge  des  Wasser- 
dampfes können  nur  mehr  aus  unterkühlten  Wassertröpfchen  oder  aus  Eis  (Schnee, 
Graupel  und  Hagelkörnern)  bestehen. 

Fällt  dieser  eisige  Niederschlag  zur  Erde  herab,  so  kühlt  er  die  unteren  Luftsehichten  sehr 
stark  ab,  und  es  kann  sich  dann  sogar  ereignen,  dass  die  Temperaturabnahme  nach  oben  grösser 
wird  als  3°  pro  100  m,  sodass  die  kalten  oberen  Luftmassen  mit  den  eisigen  Niederschlägen  zur 
Erde  herabstürzen  und  dann  in  der  That  die  Kälte  der  höheren  Schichten  zur  Erde  herab  mit- 
bringen. Die  in  einem  Niederschlag  aus  der  Höhe  herabfallende  Luft  erwärmt  sich  zwar  auch 
wie  trockene  um  1®  pro  100  m,  aber  da  sie  mit  kaltem  Wasser  gemengt  ist,  so  macht  dieses  und 
die  Yerdunstungskälte  die  Erwärmung  ziemlich  unwirksam. 

Es  hat  daher  Mohr  nicht  so  unrecht,  wenn  er  sagt*),  ,es  bildet  sich  in  der  hagelnden 
Wolke  ein  trichterförmiger  Strudel  von  eiskalter  Luft,  gefrorenem  und  daneben  noch  flüssigem 
Wasser,  das  schraubenförmig  wirbelnd  zur  Erde  niederbraust.* 

Alle  Thatsachen  der  zeitlichen  und  örtlichen  Verteilung  des  Hagels  sprechen 
deutlich  genug  dafür,  dass  zur  Bildung  des  Hagels  einer  warmen  und  wasserdampf- 
reichen  Luft  Gelegenheit  geboten  werden  muss,  leicht  und  rasch  in  hohe  Luftschichten 
aufzusteigen.  Deshalb  fällt  der  Hagel  in  unseren  Gegenden  im  Spätfrühling  und 
im  Frühsommer  am  häufigsten,  im  Herbst  bei  gleich  hoher  Temperatur  seltener. 
Der  Temperaturunterschied  zwischen  den  unteren  und  den  sehr  hohen  Luftschichten 
ist  im  Frühsommer  am  grössten,  im  Spätsommer  dagegen  hat  die  isotherme  Fläche 
von  Nullgrad  ihren  grössten  Abstand  von  der  Erdoberfläche  erreicht. 

Ebenso  fällt  der  Hagel  in  Indien  nur  in  der  sog.  kalten  Jahreszeit  und  in  der  heissen  Zeit, 
nicht  aber  in  der  Regenzeit  des  SW-Monsuns,  und  es  treten  die  heftigsten  Hagelwetter  in  den 
trockensten,  aber  deshalb  auch  heissesten  Gegenden  Oberindiens  auf.*)  Zu  diesen  Jahreszeiten  und 
an  diesen  Orten  ist  der  Temperaturunterschied  zwischen  den  unteren  Luftschichten  und  grossea 
Höhen  am  bedeutendsten.    In  der  Regenzeit  des  SW-Monsuns  dagegen,  sowie  in  den  feuchtesten 


1)  Fr.  Mohr,  Über  die  Entstehung  des  Hagels.  Pogg.  Ann.  B.  117.  1862.  S.  89.  (Siehe 
auch  Oersted:  Über  Wettersäulen.  Schumachers  Astronomisches  Jahrbuch  ftir  1838.)  —  Bei 
den  Hagelwettern  am  21.  August  1890  in  Obersteiermark  strömte  die  Luft  unten  mit  Sturmes- 
stärke aus  der  niederstürzenden  Hagelsäule  nach  allen  Seiten  aus.  Zu  Graz,  das  auf  der  Süd- 
seite des  Hagelwetters  (das  aus  WNW  kam)  lag,  herrschte  während  des  Vorübeiganges  ein  K£- 
Sturm.  In  Kaisdorf,  11  km  südlich  von  Graz,  wo  es  weder  Hagel  noch  Regen  gab,  fiel  die 
Temperatur  Ton  26®  um  4  h  nach  dem  ersten  Sturm  aus  N  auf  b^,  Sie  stieg  dann  wieder  bii 
auf  14*  vor  dem  zweiten  Hagelzug,  nach  demselben  sank  sie  bis  auf  2®  und  stieg  dann  wieder 
bis  auf  16*  um  8hp.  Es  sind  aber  nur  relativ  geringe  Luftmassen,  die  in  dem  Hagelsturm  zur 
Erde  herabstürzen,  weshalb  die  starke  Temperaturerniedrigung  nur  ganz  kurze  Zeit  anhält. 

2)  Trotz  der  relativ  grossen  Trockenheit  der  Luft  in  der  heissen  Zeit  in  Oberindien  eot- 
hält  die  Luft  doch  so  viel  Wasserdampf,  wie  bei  uns  an  feuchtheissen  Sommertagen.  Den  furcht- 
baren Hagelwettern  am  30.  April  und  1.  Mai  1888  gingen  z.  B.  folgende  Temperatur-  und 
Feuchtigkeitsvertiältnisse  voraus  (Mittel  von:  Lucknow,  Meerut,  Bareilly,  Agra).  30.  April  8 harn- 
28.9*0.,  Dampfdruck  15.4  mm,  52  Pros.,  mittleres  Maximum  41.3*  C.  1.  Mai  8ham:  26.8, 
16.2  mm,  62  Proz.,  mittleres  Maximum  40.1*. 

Die  Isotherme  von  0*  liegt  im  nordwestlichen  Himalaya  unter  32*  nördl.  Br.  im  Janosr 
ungefähr  bei  2700  m,  im  April  und  Mai  bei  4300  m  und  von  Juli  bis  September  bei  5400  m. 
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TeileD  Indiens  (Malabar,  Konkankttste),  wo  der  Hagel  fehlt,  ist  die  Luft  bis  zu  sehr  grossen  Höhen 
gleichmässig  warm  und  keine  Gelegenheit  zu  kräftigen  und  lokal  beschränktem  Auftrieb 
feuchter  Luft  geboten.*)  Dieselben  Umstände  sind  auch  der  Hagelbildung  in  dem  stets  regen- 
reichen Äquatorialgürtel  ungünstig. 

Ein  gestörter  Gleichgewichtszustand  in  vertikaler  Richtung  ist  nötig,  damit 
Luftmassen  rasch  zu  sehr  grossen  Höhen  emporsteigen  können.  Die  Luft  muss 
aber  auch  grossen  Wasserdampf gehalt  haben,  darf  deshalb  nicht  kalt  sein,  well  die 
Hagelbildung  die  Möglichkeit  eines  reichlichen  Niederschlages  voraussetzt.  Deshalb 
fehlt  der  Hagel  im  Winter  im  Innern  der  Kontinente  völlig,  ebenso  fast  ganz  in 
den  Zirkumpolarregionen. 

Da  Hagel  auch  auf  offener  See  fällt,  wo  eine  tjberhitzung  der  unteren  Luftschichten  nicht 
angenommen  werden  kann,  da  ferner  die  grösseren  Hagelzüge  nicht  den  überwärmten  Gegenden 
zulaufen,  sondern  auch  über  die  schon  durch  Hagel  und  Regen  abgekühlten  Gegenden  ziehen, 
wenn  dieselben  in  ihrer  durch  allgemeinere  Ursachen  bedingten  Bahnrichtung  liegen,  so  müssen  die 
mit  horizontalen  Gleichgewichtsstörungen  im  Zusammenhange  stehenden  allgemeinen  Bewegungen 
der  Atmosphäre  bei  den  Hagelwettern  auch  eine  grosse  Rolle  spielen.  Es  werden  dann  dynamische 
Gleichgewichtsstörungen  in  vertikaler  Richtung  vorausgesetzt  werden  dürfen.  Es  ist  aber  zu  be- 
achten, dass  zum  Zustandekommen  eines  starken  Auftriebes  der  unteren  Luftschichten  nicht  immer 
eine  hohe  Wärme  derselben  notwendig  ist,  indem  auch  eine  starke  Abkühlung  der  oberen  Schichten 
dasselbe  leistet.  So  kann  auch  bei  kühlem  Wetter  und  bewegter  Luft  unten  Hagelwetter  ein- 
treten, wenn  in  der  Höhe  rasch  ein  sehr  kalter  Luftstrom  einsetzt.^) 

2.  Die  Frage  nach  der  Bildung  des  Hagelkornes  ist  nun  die  nächste. 
Auch  die  Beantwortung  dieser  Frage  bietet  gegenwärtig,  soweit  es  sich  nur  um 
die  Entstehung  grösserer  Eiskörper  in  den  Höhen  der  Atmosphäre  handelt,  keine 
so  grossen  Schwierigkeiten  mehr,  seitdem  man  die  Thatsache,  dass  in  diesen  Höhen 
oft  sehr  mächtige  Wolkenmassen,  aus  unterkühlten  Wassertröpfchen  bestehend,  vor- 
handen sind,  vollkommen  würdigt. 

Die  Thatsache,  dass  Wassertropfen  beträchtlich  unter  den  Gefrierpunkt  erkaltet  werden 
können,  ohne  fest  zu  werden,  ist  oft  genug  experimentel  nachgewiesen  worden;  fast  jeder  Winter 
auf  den  Kontinenten  höherer  Breiten  gestattet  die  Beobachtung  von  Nebeln,  welche  aus  unter- 
kühlten Wassertröpfchen  bestehen.  Aber  erst  die  Ballonfahrt  von  Barral  und  Bixio  am 
27.  Juli  1850  nach  einem  Platzregen  bei  bedecktem  Himmel  hat  auf  die  grosse  Bedeutung  der 
Wolken  aus  unterkühltem  Wasser  für  ^ie  Theorie  des  Hagels  besonders  aufmerksam  gemacht. 3) 
Barral  und   Bixio   durchfuhren  eine  Wolkenschicht  von   mindestens  4000  m  Mächtigkeit.     Bei 


1)  Die  Thatsache,  dass  Hagelwetter  (und  auch  die  Gewitter  nahezu)  während  der  Regenzeit 
des  SW-Monsuns  fehlen,  verdient  grosse  Beachtung.  Der  SW-Monsun  erstreckt  sich  bis  über 
4500  m  hinauf.  Cyklonen  bilden  sich  häufig  in  demselben ,  sind  aber  gewöhnlich  von  geringer 
Ausdehnung,  aber  mit  starker  aufsteigender  Luftbewegung  verbunden,  so  dass  man  meinen  sollte, 
die  Bedingungen  zur  Hagelbildung  wären  vorhanden.  Der  Niederschlag  beginnt  jedoch  schon  in 
geringer  Höhe  und  erstreckt  sich  vielleicht  nicht  so  hoch  hinauf,  dass  die  Isotherme  von  0^ 
erreicht  wird. 

2)  Bei  dem  Hagelwetter  (und  den  verbreiteten  Gewittern)  Westösterreichs  am  7.  August 
1885,  das  bei  schon  morgens  durch  Westwind  abgekühlter  Luft  eintrat,  war  das  offenbar  der  Fall. 

3)  So  lange  man  die  Wolken  als  aus  Wasserbläschen  bestehend  betrachtete,  konnten  selbst 
diese  Beobachtungen  nicht  in  ihrer  vollen  Tragweite  gewürdigt  werden.  Der  erste,  welcher  die 
unterkalteten  Wolkenbestandteile  (Bläschen  I)  zur  Erklärung  der  Hagelbildung  herbeigezogen  hat, 
scheint  nach  J.  Müller  (Kosmische  Physik.  IV.  Aufl.  1875.  8.  725)  Fr.  Vogel  gewesen  zu  sein 
(1849).  L.  Dufour  hat  1861  die  Entstehung  des  Hagels  aus  unterkühlten  Wassertröpfchen  (er 
nimmt  schon  Wasserkügelchen  an,  nicht  Wasserbläschen)  eingehender  zu  erläutern  gesucht.  Pogg. 
Annalen.  1861.  B.  114.  S.  539.  E.  Renou  leitet  die  Entstehung  des  Hagels  aus  dem  Herab- 
fallen der  Eisnadeln  der  Girren  in  die  aus  unterkühltem  Wasser  bestehenden  Cumuluswolken  ab. 
Theorie  de  la  pluie.     Ann.  de  la  Soc.  M^t.  de  France.     T.  XIV.   pag.  89.    1866. 
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3000  m  sank  die  Temperatur  auf  den  Gefrierpunkt;  und  doch  ging  die  Wolke  erst  in  einer  Hohe 
Yon  ca.  6000  m  bei  einer  Temperatur  Ton  — 10^  in  Eisnadeln  über,  so  dass  eine  Xebel-  oder  Wolken- 
schicht yon  ca.  2*  s  km  Mächtigkeit  aus  unterkühlten  WassertrQpfchen  bestand.  Zweifellos  existie- 
ren öfter  noch  viel  mächtigere  Wolkenschichten  von  dieser  Beschaffenheit.  Wenn  sich  im  Sommer 
grosse  Cumulusmassen,  die  oberen  kalten  Schichten  durchbrechend,  mit  ihren  Köpfen  bis  an  6  bis 
8  km  erheben,  so  bestehen  sie  wohl  oft  aus  3—4  km  mächtigen  Bänken  Ton  unterkühlten  Wasser- 
tröpfchen. Die  Qrro-Stratusschicht  aber,  mit  welcher  sie  sich  im  weiteren  Verlaufe  des  Kondrn- 
sationsprozesses  bedecken,  besteht  aus  Eisnadeln. 

Dass  unterkühlte  Wassertröpfchen  in  diesem  Zustande  ziemlich  stabil  sind, 
hat  L.  Dufour  nachgewiesen.  Nur  die  Berührung:  mit  Eisnadeln  bringet  sie  ra«ch 
zum  Gefrieren,  wobei  die  Temperatur  sogleich  auf  den  Gefrierpunkt  steig't  and  ein 
gewisser  Teil  des  Wassers  infolge  der  freigewordenen  Flüssigkeitswärme  flüssig:  bleibt 

Das  Material  zur  Bildung  von  grösseren  Mengen  Eis  ist  daher  in  der  Atmo- 
sphäre an  warmen  Sommertagen  oft  reichlich  vorhanden. 

Wenn  die  Eisnadeln  der  oberen  Cirro-Stratnsschicht  langsam  in  die  aus  unterkühlten 
Wassertröpfchen  bestehende  Wolke  hinabfallen,  so  muss  auf  ihnen  das  Wasser  fest  werden  und 
sich  Eis  bilden,  das  durch  sein  Gewicht  nun  rascher  fallt  und  alles  auf  seinem  Wege  befindliche 
unterkühlte  Wasser  aufnimmt.  Ist  die  Wolke  sehr  mächtig,  dann  könnten,  so  möchte  man  meinen, 
auf  diesem  Wege  erheblich  grosse  Eisstücke  entstehen,  deren  Form,  da  sie  an  ihrer  Unterfläche 
wachsen,  eine  kegelförmige  mit  abgerundeter  Basis  ist,  wie  man  sie  häufig  bei  Hagelkörnern  an- 
trifft. Auch  der  Umstand,  dass  bei  solchen  Formen  die  unteren  Teile  aus  festerem  Eise,  die 
oberen,  der  Kegelspitze  zu,  aus  weicherem  Material  bestehen,  scheint  für  diese  Bildung  zu  sprechen. 
In  der  That  hält  O.  Beynolds  diese  Art  der  Entstehung  des  Hagels  für  die  wahrscheinlichste 
und  er  hat  sie  auch  durch  Experimente  zu  stützen  versucht.')  Aber  die  Rechnung  ergiebt,  dass 
selbst  unter  den  günstigsten  Annahmen  auf  diese  Weise  nur  sehr  kleine  Hagelsteine  entstehen 
können,  welche  weit  unter  der  selbst  häufig  vorkommenden  Grösse  zurückbleiben.*) 

Die  Schwierigkeit  beginnt  also  zunächst  hier  bei  der  Frage,  wie  die  beobachteten  groi^en 
Eisstücke  in  der  Atmosphäre  entstehen  können.  Die  Struktur  der  Hagelkörner  scheint  einen 
Fingerzeig  dafür  zu  geben.  In  dem  Hagelsteine  erkennt  man  in  der  Mitte  häufig  ein  Graupel- 
korn, durch  dessen  vielfache  Umkleidungen  mit  Eishüllen  der  grosse  Hagelstein  entstanden  ist. 
Das  Graupelkom  erscheint  auch  aus  anderem  Grunde  als  der  natürliche  Vorläufer  des  Hagel- 
kornes. Im  Winter  und  Frühling,  wenn  die  Temperatur  noch  niedrig  ist,  mächtigere  Wolken- 
massen wegen  der  tiefen  Lage  der  Isotherme  von  Nullgrad  noch  nicht  vorkommen,  fallen  bei 
stürmischem,  böigen  Wetter  Graupeln,  die,  im  Frühling  schon  zuweilen  mit  Eis  überzogen,  sich 
dem  echten  Hagelkorn  nähern.  Bei  ruhigem  Wetter  fällt  selten  ein  Graupelschauer,  und  dann 
mag  es  in  der  Höhe  stürmisch  sein.  Auf  hohen  Bergen  besteht  der  Niederschlag  des  Sommers 
bei  Gewittern  und  wärmerem  Wetter  zumeist  aus  Graupeln.  Graupeln  bilden  sich  in  jenen  Höhen 
der  Atmosphäre,  wo  die  Temperatur  um  den  Gefrierpunkt  schwankt,  an  der  Erdoberfläche  deshalb 
im  Winterhalbjahr.^)  Mit  Recht  sagt  Trabert;  Wir  haben  den  Sitz  der  Hildung  des  Graupel- 
komes  dort  zu  suchen,  wo  gleichzeitig  Schneekrystalle  und  unterkühlte  Tröpfchen  vorkommen 
und  damit  stimmt  auch  die  Struktur  des  Graupelkomes.  Es  sind  Schneekrystalle,  die  durch 
unterkühlte  Tröpfchen  zusammengeschweisst  sind.  Das  Graupelkom  wird  zum  Hagelkern,  wenn 
die  unterkühlten  Tröpfchen  sich  auf  demselben  in  Form  von  Eishüllen  ablagern. 

Was  im  Hagelkorn  auf  einander  folgt  von  innen  nach  aussen,  das  folgt  in  den  Wolken 
von  oben  nach  unten.     In  der  obersten  für  die  Hagelbildung  in  Betracht  kommenden  Wolken- 


1)  O.  Reynolds,  Memoirs  Manchester  Soc.  UI.  Ser.  B.  VI.  1879.  S.  48  u.  161.  Zeit- 
schrift f.  Met.    B.  XII.    1877.    S.  39. 

2)  Siehe  Trabert,  Die  Bildung  des  Hagels.    Met.  Z.    1899.    S.  441/442. 

Die  Zunahme  der  Hagelkörner  beim  Fallen  hat  Boussingault  bei  einer  Besteigung  des 
Chimborazo  direkt  beobachten  können. 

3)  Aber  viel  häufiger  im  Frühling  als  im  Herbst  bei  gleichen  Lufttemperaturen,  weil  im 
Frühling  die  Temperaturabnahme  nach  oben  viel  rascher  und  der  Temperaturgegensatz  zwischen 
dem  erwärmten  Erdboden  und  den  höheren  Luftschichten  am  grössten  ist. 
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region  haben  wir  gleichzeitig  Schneekrystalle  und  unterkühlte  Tröpfchen,  in  der  mittleren  Region 
haben  wir  unterkühlte  Tröpfchen  allein,  in  der  untersten  Region  aber  die  gewöhnlichen  Nebel- 
tröpfchen mit  einer  Temperatur  mehr  oder  weniger  über  Null.  Die  erste  Schicht  liefert  den 
Kern ,  die  zweite  die  konzentrischen  Eishüllen ,  die  dritte  Schicht  endlich  liefert  das  Material  zu 
jenen  mehr  oder  weniger  krystallinischen  erst  auf  dem  Hagelkorn  allmählich  erstarrten  Bildungen.») 
(Trabert). 

Auf  welchem  Wege  gelangen  aber  die  unterkühlten  Tröpfchen  so  massenhaft  auf  dem 
Graupelkorn  zur  Ablagerung? 

Man  hat  die  mehrfach  im  Laboratorium  beobachtete  ThaUache  zu  Hilfe  genommen,  dass 
Wassertröpfchen  durch  Änderungen  der  elektrischen  Ladung  zum  raschen  Zusammenfliessen  gebracht 
werden.  Diese  Änderungen  finden  sicherlich  öfter  in  den  Gewitterwolken  statt,  aus  denen  der  Hagel 
fällt.  Bei  den  meist  ausserordentlich  häufigen  elektrischen  Entladungen  in  der  Hagelwolke  dürfte 
ein  solches  plötzliches  Zusammenfliessen  der  überkalteten  Tröpfchen  öfter  hintereinander  eintreten 
und  jedem  derselben  entspricht  dann  eine  Eisschicht  auf  dem  Graupel-  oder  Hagelkorn.  Ein  Teil 
des  überkalteten  Wassers  wird  dabei  sogleich  zu  Eis,  ein  Teil  bleibt  flüssig  und  kann  erst  nachher 
erstarren.  Das  würde  mit  dem  Wechsel  durchsichtiger  und  weisser  Schichten  in  den  Eishüllen 
des  Hagelkornes  übereinstimmen.  Ein  solcher  Vorgang  ist  sehr  wahrscheinlich,  dürfte  aber  allein 
nicht  ausreichen,  die  Grösse  der  Hagelsteine  zu  erklären.  Jedenfalls  kommen  noch  dazu  die 
heftigen  inneren  Bewegungen  in  einer  Hagelwolke,  aufsteigende  Wirbel  mit  vertikaler  Achse,  in 
welchen  die  Hagelkörner  schwebend  erhalten  und  zuweilen  zu  grossen  Höhen  der  Atmosphäre 
hinaufgetragen  werden.  Dabei  wachsen  sie  zuweilen  zu  den  überraschenden  Dimensionen  an,  die 
wir  staunend  beobachten. 

Die  Hagelkörner  können  dabei  bis  zu  —20,  vielleicht  bis  —30'  erkalten,  welch  niedrige 
Temperaturen  dann  in  den  tieferen  Schichteu  weitere  Ablagerungen  von  Eis  gestatten,  ohne  das« 
man  dafür  eine  besondere  eigenartige  Kälteursache  voraussetzen  muss.  Ferrel  stellt  sich  den 
Vorgang  der  Bildung  der  Hagelsteine  in  sehr  kräftigen  aufsteigenden  Luftwirbeln  von  geringem 
Durchmesser  in  dieser  Weise  vor  und  glaubt  annehmen  zu  dürfen,  dass  die  Hagelkörner  dabei 
zuweilen  mehrmals  nach  aufwärts  gewirbelt  werden,  bis  ihr  Gewicht  so  gross  wird,  dass  sie  zur 
Erde  fallen.  Die  dazu  nötigen  Geschwindigkeiten  sind  nicht  unwahrscheinlich,  wenn  man  die 
Wirkungen  berücksichtigt,  welche  lokale  Wirbel  von  kleinem  Durchmesser  (Windhosen,  Tornados) 
zuweilen  äussern. 

Dass  es  lokale  Luftwirbel  mit  vertikaler  Achse  sind,  die  mit  dem  Gewitter  meist  an 
einem  Rande  desselben  fortziehen,  in  denen  der  Hagel  vorzugsweise  fabriziert  wird,  ist  höchst 
wahrscheinlich  schon  durch  die  Art  des  Auftretens  des  Hagels  in  relativ  schmalen  Streifen.') 
Graupel  bilden  sich  wahrscheinlich  bei  jedem  Gewitter  in  grösseren  Höhen  der  Atmosphäre,  wie 
bei  stürmischem,  böigem  Wetter  in  der  Nähe  der  Erdoberfläche  im  Frühling.  Es  müssen  aber 
ganz  besondere,  seltener  auftretende  Umstände  dazu  kommen,  damit  die  Graupelkörner  zu  grösseren 
EiskÖrpem  anwachsen,  und  das  sind  die  nur  ausnahmsweise  im  Schosse  der  Gewitterwolken  sich 
bildenden  heftigen  Luftwirbel,  innerhalb  welcher  die  Hagelkörner  zuweilen  zu  erstaunlicher  Grösse 
anwachsen  können.  Solche  Wirbel  mögen  sich  sowohl  bei  dem  heftigen  Emporstrudeln  über- 
wärmter feuchter  Luftmassen  in  die  hohen  kalten  Schichten  der  Atmosphäre  bilden  (Ivßi  Wärme- 
gewittern), als  namentlich  auch  bei  allgemeinen  Störungen  des  atmosphärischen  Gleichgewichts 
in  einem  oben  eintretenden  kalten  Luftstrom,  der  wärmere  untere  Luft  überweht.  Diese  Wirbel 
ziehen  dann  häufig  an  der  Begrenzungsfläche  warmer  und  kalter  Luftschichten  fort  und  können 
sich  mehrfach  wiederholen. 


1)  Auf  Pikes  Peak  hat  man  beobachtet,  dass  die  Hagelsteine  häufig  aus  Schnee  bestehen, 
der  zum  Teil  geschmolzen  und  wieder  gefroren,  oder  mit  Wassertropfen  gemischt,  die  wieder  ge- 
froren sind,  was  darauf  hinweist,  dass  dieselben  öfter  gestiegen  und  wieder  gefallen  sein  müssen, 
also  das  Hertz'sche  Regenstadium,  Hagelstadium  und  Schneestadium  öfter  passiert  haben  mögen. 
Die  mehrfach  interessanten  Beobachtungen  darüber  finden  sich  in  der  amerikanischen  Monthly 
Weather  Review  1900  S.  156  etc. 

2)  Auch  charakteristische  Formen  von  Hagelwolken  sprechen  dafür,  vde  sie  Streit  (Met. 
Z.  1896  B.  31  S.  14,  Tafel  I  u.  H,  dann  1899  S.  76,  Tafel  II  und  Kassner  (Ilagelthurmwolken 
Met.  Z.  1901    B.  36   S.  526)  beobachtet  haben. 
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Wenn  es  auch  derart  nicht  schwierig  ist,  sich  eine  allgemeine  Vorstellung'  von 
der  Bildung  des  Hagels  zu  machen,  so  muss  man  doch  gegenwärtig  noch  darauf 
verzichten,  sich  von  den  spezielleren  Vorgängen  hei  der  Bildung  der  so  mannigfach 
gestalteten  Eiskörper,  die  als  Hagel  aus  der  Luft  fallen,  Rechenschaft  zu  geben. 
Die  flachgedrückten  scheibenartigen  Formen  der  Hagelsteine  oder  jene  mit  wulst- 
artigen Eisansätzen  längs  einer  Äquatorehene  mögen  der  Rotationsbewegpung-  der 
Hagelsteine  ihi'e  Entstehung  verdanken,  welche  dieselben  infolge  von  Zusammen- 
stössen  oder  auch  in  den  erzeugenden  Luftwirbeln  annehmen  können.  Unerklärlich 
aber  bleiben  vorderhand  die  fast  regelmässig  ausgebildeten  grossen  Eiskrystalle,  die 
den  Hagelsteinen  zuweilen  aufsitzen,  da  deren  Bildung  mit  der  raschen  nnd 
stürmischen  Art  der  Eisbildung  in  den  Hagelwettern  unvereinbar  scheint  0 

Auch  die  dickeren  Schichten  klaren  Eises  auf  dem  Hagelkorn,  die  nur  durch 
Erstarren  grösserer  Mengen  von  flüssigem  Wasser  auf  demselben  entstehen  konnten, 
sind  schwer  verständlich,  weil  die  dazu  nötige  Kälte  in  den  unteren  wasserreichen 
Schichten  der  Hagelwolke  zu  fehlen  scheint,  wenn  nicht  das  Hagelkorn  selbst  diese 
Kälte  mitbringt. 

Wir  haben  keinen  Anhaltspunkt  dafür,  anzunehmen,  dass  in  den  Gewitter-  und 
Hagelwolken  ein  Prozess  vor  sich  geht,  der  eine  lokale  Wärmeentziehung  bewirkt. 
Kälte  erzeugt,  ausser  der  dynamischen  Erkaltung  der  Luft  beim  Emporsteigen  und 
der  Strahlungs-  und  Verdunstungskälte  ander  obersten  Wolkenschicht. 

Über  die  Rolle,  welche  die  Elektrizität  bei  den  Hagelwettern  spielt,  die  sich 
ja  meist  durch  abnorm  häufige  elektrische  Entladungen  äussert,  lassen  sich  nur  Ver- 
mutungen aussprechen  (S.  oben  S.  535).  Wollten  wir  nur  nach  dem  Auftreten  der 
Elektrizität  bei  Gewittern  urteilen,  so  müssten  wir  derselben  auch  hier  bloss  die  Kelle 
einer  Begleiterscheinung  zuschreiben. 

Wasserhosen,  Troraben,  Tornados. 

Einleitung.  Zuweilen  entstehen  in  höheren  Schichten  der  Atmosphäre,  wohl 
zumeist  in  der  mittleren  Wolkenhöhe,  ausserordentliche  heftige  Wirbel,  welche  durch 
Keibung  und  hauptsächlich  Saugwirkung  sich  in  Form  eines  trichterförmigen  Wirbel- 
schlauches bis  an  die  Erdoberfläche  herab  fortpflanzen  und  daselbst  Spuren  sehr  grosser 
mechanischer  Wirkungen  äussern.  2)  Der  Wirbelschlauch  erscheint  als  eine  Ver- 
längerung der  zuerst  ballon-  oder  zapfenförmig  von  dem  unteren  Wolkenniveau 
herabhängenden  Wolkengebilde,  die  häufig  mit  einem  Elefantenrüssel  verglichen 
werden.  Wo  dieser  Wirbeltrichter  die  Erdoberfläche  erreicht,  äussert  er  seine  zer- 
störenden Wirkungen,  hebt  Wasser  in  soliden  Massen,  zumeist  aber  als  Wasserstaub, 
auf  der  festen  Elrdoberfläche  alles  bewegliche  in  die  Höhe.  Das  untere  Ende  des 
Wirbeltrichters  erweitert  sich  dabei  meistens  am  Erdboden,  wohl  infolge  der  durch 
die  grössere  Reibung  abnehmenden  Wirbelbewegung,   so  dass   das  Luftgebilde,    im 

1)  Duraud-Gröville  spricht  die  Ansicht  aus,  dass,  weil  die  Hagelkörner  bei  ihrer  Fall- 
und  Rotationsbewegung  der  Schwerewirkung  fast  entzogen  sind,  die  Krystallisationsyorgänge  auf 
denselben  besonders  begünstigt  werden. 

2)  C.  L.  Weyher  hat  experimentell  die  Art,  wie  sich  Wirbel  in  Flüssigkeiten  von  oben 
nach  unten  fortpflanzen,  in  überzeugender  Weise  in  allen  Details  nachgewiesen  und  nachgebildet: 
die  aufsteigende  Bewegung  im  Innern,  die  herabsinkende  in  der  Peripherie.  Die  Rotations* 
bewegung  wirkt  saugend  nach  unten.  Sur  les  tourbiUons,  trombes,  terapötes  et  sph^rea  toamantes. 
Etudes  et  Experiences.     II.  Ed.  Paris  1889.     S.  a.  Dines  in  Quart.  Journ.  XXII,  1.896,  S.  71. 
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unteren  Teile  auch  aus  Staub  und  Detritus  mannigfachBter  Art  bestehend,  die  Form 
eines  Stundenglases  annimmt,  d.  i.  in  der  Mitte  den  kleinsten  Durchmesser  hat 

Auf  grösseren  Wasserflächen  treten  diese  Wirbel  als  „Wasserhosen"  auf,  über 
dem  Lande  als  Windhosen,  Tromben.  Derselbe  Wirbel  kann  bei  seinem  Fort- 
schreiten, je  nachdem  er  über  Land  oder  Wasser  hinzieht,  als  Trombe  oder  als 
Wasserhose  erscheinen.  Einen  solchen  Fall  hat  z.  B.  G.  v.  Rath  am  Rhein  be- 
obachtet und  beschrieben.*) 

Wasserhosen  und  Tromben.  Die  Wasserhosen  zeigen  sich  zumeist 
über  wärmeren  Meeren  in  mittleren  und  niedrigen  Breiten.  Es  sind  Säulen  von 
einigen  100  bis  1000  m  Länge  und  bis  100  m  Durchmesser,  an  denen  man  einen 
sich  aus  dem  Meere  erhebenden  Fuss  und  einen  daran  anschliessenden  geraden  oder 
gekrümmten  Schlauch  unterscheiden  kann,  der  nach  oben  meist  in  eine  sehr  schwere 
dunkle  Wolke  übergeht,  welche  in  Form  eines  Trichters  der  Wasserhose  entgegen- 
kommt. Die  Meeresoberfläche  befindet  sich  dabei  auf  einem  Räume  von  30 — 100  m 
Durchmesser  in  einer  kochenden  sprudelnden  Bewegung;  springbrunnenartig  steigen 
spitzige  Wasser-  und  Schaummassen  empor  und  versinken  wieder,  während  andere 
sich  heben.  Nach  der  Mitte  der  Wasserhose  zu  erreichen  sie  4 — 8  m  Höhe  und 
darüber,  eine  Wolke  von  Wasserstaub  umgiebt  und  überragt  sie,  es  ist  der  Fuss 
der  Wasserhose,  über  den  sich  die  eigentliche  Säule,  oder  der  Schlauch  erhebt. 

Das  Material,  aus  dem  die  Wasserhosen  bestehen,  sind  offenbar  Wassertropfen, 
Wasserstaub.  Eine  so  hohe  solide  Wassersäule  könnte  ja  selbst  durch  den  Druck 
der  gesamten  Atmosphäre  nicht  gehoben  werden.  M.  s.  die  Tafel  „Wasserhose  auf 
dem  Amazonas". 

Zuweilen  reicht  der  Wirbel  nicht  bis  zur  Meeresoberfläche  herab,  sondern  es  hängt  aus 
der  Wolke  nur  ein  Zapfen  oder  trichterartiges  Gebilde  herab.  Bildet  sich  eine  vollständige 
Wasserhose,  so  verlängert  sich  dieser  Wolkenzipfel  abwärts,  bis  er  sich  mit  den  immer  höher 
aus  dem  Meere  emporsteigenden  Schaum-  und  Nebelsäulen  zu  einem  langen  Schlauche  vereinigt. 
Die  Abwärtsverlängerung  des  oberen  Wolkentrichters  geschieht  offenbar  nicht  infolge  eines  Herab- 
sinkens der  Luft,  sondern  besteht  aus  einem  Herabsteigen  des  Ortes,  an  dem  in  der  aufwärts- 
strömenden Luft,  die  der  saugenden  Wirkung  des  oberen  Wirbels  folgt,  die  Verdichtung  des 
Wasserdampfes  zu  Nebel  und  Wolke  beginnt.  Bei  der  Auflösung  der  Wasserhose  verschwindet 
auch  der  mittlere  Teil  des  Schlauches  zuerst,  nicht  deshalb,  weil  die  Bewegung  hier  aufhörte, 
sondern  weil  sie  aufhört  sichtbar  zu  sein,  da  nun  Wassertropfen  und  Nebel  in  diesem  Teile  fehlen. 
Die  meisten  Beobachter  stimmen  darin  ftberein,  der  Wasserhose  eine  auf- 
steigende und  zugleich  eine  drehende  Bewegung  zuzuschreiben,  nur  wenige  geben 
eine  niedersteigende  Bewegung  oder  das  Fehlen  einer  drehenden  Bewegung  an. 
Der  Sinn  der  Drehung  scheint  nicht  von  der  Erdrotation,  sondern  von  zufälligen 
Umständen  bedingt  zu  sein.  Dafür  spricht  auch  der  Umstand,  dass  in  der  Nähe 
des  Äquators,  wo  der  Einfluss  der  Erdrotation  fehlt,  die  Wasserhosen  sehr  häufig  sind. 
Die  Wasserhosen  treten,  wie  die  Tromben  oder  Wettersäulen  auf  dem  Lande, 
am  häufigsten  bei  stiller,  warmer  und  gewitterhafter  Witterung  ein,  doch  kommen 
sie  auch  bei  frischem  Winde  und  in  heftigen  Stürmen  vor.  2) 

Kapt.  K.  H.  Seemann  bemerkt:  Die  Annahme,  dass  die  Wasserhosen  hauptsächlich  au 
windstillen  heissen  Tagen  auftreten,  entspricht  nicht  den  Thatsachen;  im  Gegenteile,  bei  böigem 
Wetter  und  umlaufenden  Winden  sehen  wir  sie  z.  B.   im  Kalmengürtel  des   Äquators  am   aller- 

1)  G.  V.  Rath,  Pogg.  Annalen.     CIV.    1858.    S.  631. 

2)  S.  das  Segelhandbuch  für  den  Nordatlantischen  Ozean  der  Deutschen  Seewarte.  II.  Aufl. 
S.  170  etc. 
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häufigsten.  Ich  habe  in  der  Singaporestrasse  5  oder  6  Wasserhosen  im  September  zu  gleicher 
Zeit  beobachtet,  während  der  Wind  fortwährend  seine  Richtung  änderte  und  der  Himmel  toU 
schwarzer  Wolken  war. 

Eine  charakteristische  Beschreibung  einer  Wasserhose  im  Mittelmeer  auf  einer  Fahrt  durch 
dasselbe  giebt  Werner  y.  Siemens  in  „  Lebenserinnerungen '^  S.  162  und  165/166. 

Dass  Wasserhosen  über  dem  Meere  yiel  häufiger  sind  als  Windhosen  (Tromben)  tiber  dem 
Lande,  obgleich  eine  Überwärmung  der  iwteren  Luftschichten  über  dem  Meere  fehlt,  hat  wohl 
darin  seinen  Grund,  dass  die  Reibung  der  Luft  über  den  Wasserflächen  eine  Tiel  kleinere  ist, 
daher  die  Wirbelbewegung  weniger  Widerstand  findet. 

Auf  dem  Lande  treten  die  Luftwirbel  von  kleinem  Durchmesser  in  Form  der 
Tromben  oder  Wettersäulen  auf.  Sie  heben  lockeres  Erdreich  auf,  brechen 
Bäume,  decken  die  Häuser  ab  und  zerstören  selbst  solide  Bauten  mehr  oder  weniger. 
Bemerkenswert  ist  die  meist  scharfe  Begrenzung  ihrer  Wirkungen  bei  sehr  geringer 
Ausdehnung  derselben.  In  einer  Minute  ist  der  Wirbel  vorübergezogen  und  da» 
Zerstörungswerk  vollendet.  In  der  nächsten  Umgehung  des  Zerstörungsgebietes 
kann  dabei  die  Luft  völlig  ruhig  bleiben.  Ein  allseitiges  Zuströmen  der  Luft  in 
den  unteren  Schichten  aus  weiterer  Entfernung,  welches  gegen  das  Wirbel- 
zentrum hin  immer  heftiger  wird  und  den  Wirbel  nährt  oder  ihn  bildet,  ist  daher 
kein  Erfordernis  zur  Entstehung  einer  Wettersäule.  Die  Tromben 
unterscheiden  sich  in  dieser  Hinsicht  wesentlich  von  den  Staubwirbeln,  die  sich  durch 
Überhitzung  der  unteren  Luftschichten  üher  wüstem,  trockenem  Boden  bilden, 
unten  am  Boden  entstehen  und  aufwärts  strudeln;  desgleichen  von  den  Wirbeln, 
die  über  Bränden  sich  bilden.  Sie  haben  nur  die  Form  mit  ihnen  gemein,  nicht 
die  Natur  ihrer  Entstehung.  ^  Der  Wirbel,  der  in  den  Wettersäulen  und  Tromben 
an  der  Erdoberfläche  seine  Wirkungen  äussert,  hat  seinen  Sitz  in  höheren  Schichten 
der  Atmosphäre,  er  schöpft  seine  Energie  aus  den  Bewegungszuständen  im  Wolken* 
niveau. 

Allerdings  müssen  auch,  wenngleich  nicht  immer,  gewisse  Bedingungen  in  den  unteren 
atmosphärischen  Schichten  erfüllt  sein,  damit  die  in  der  Höhe  gebildeten  Wirbel  ihre  Wirkungen 
durch  Aussendung  eines  Wirbeltrichters,  in  dem  sich  ihre  Energie  konzentriert,  auf  die  Erdober- 
fläche herab  erstrecken  können.  Warme  und  feuchte  Luft  begünstigt  dieses  Herabsteigen  des 
Wirbels,  aber  ein  labiler  Gleichgewichtszustand  ist  dazu  nicht  nötig. 

Der  Wirbeltrichter,  der  vom  Wolkenniveau  herabhängt,  sich  dabei  oft  schlangeoartif 
kriimmt  und  windet,  zeigt  sich  in  seinem  Fortschreiten  von  den  Verhältnissen  an  der  Erdober- 
fläche häufig  ganz  unabhängig.  Er  verfolgt  seinen  geraden  Weg,  auch  über  Thäler  hinweg,  in- 
dem er  dabei,  und  das  ist  sehr  bezeichnend,  zuweilen  einige  Zeit  den  Boden  garnicht  berührty 
örtlich  wieder  zerstörend  herabsteigt,  dann  wieder  sich  von  der  Erde  zurückzieht  und  so  gleichsam 
hüpfende  Bewegungen  macht.')    Über  Wettersäulen  s.  a.  Oersted,  Schumachers  Jahrb.  1898. 

Der  Wirbeltrichter  erscheint  auch  über  dem  Lande  als  eine  trichterfönnige 
Wolke,  die  vom  Himmel  herabhängt  und  oben  in  schwere  dunkle  Wolkenschichtcn 
(Fig.  84)  übergeht. 


1)  Th.  Reye,  der  eine  vortreffliche  Schilderung  der  Wettersäulen  und  der  Land-  QO^ 
Wasserhosen  gegeben  hat  (in  seinem  bekannten  Werke:  , Die  Wirbelstürme,  Tornados  und  Wetter> 
Säulen.*  Hannover  1872.  S.  18  etc.),  lässt  auch  die  Tromben  durch  Überhitzung  der  unteren 
Luftschichten  oder  als  Folgen  eines  labilen  Gleichgewichts  der  unteren  atmosphärischen  Schicbtea 
entstehen.     Dem  widersprechen  aber  die  Erscheinungen. 

2)  Manche  Belege  hierfür  findet  man  in  der  Abhandlung  von  Koppen:  Die  Windhose 
vom  5.  Juli  1890  bei  Oldenburg.  Annalen  der  Hydrographie.  1896.  Diese  Arbeit  ist  sehr  in* 
struktiv  für  alle  Verhältnisse,  die  bei  den  Windhosen  das  wissenschaftliche  Interesse  benoDderi 
in  Anspruch  nehmen.     Die  scharfe  Begrenzung  der  Wirkungen,  die  Luftruhe  in  grösster  Nähe  der 
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Bei  den  meisten  Tromben  scheint  die  Erdrotation  den  Sinn  der  Drehung  im 
Lnftwirbel  zu  bestimmen,  was  sich  dadurch  erklärt ,  dass  sie  vielfach  am  Eande 
^össerer  atmosphärischer  Wirbel  auftreten.  Die  Wettersäulen  (und  Tornados)  sind 
in  den  mittleren  Breiten  häufiger,  besonders  häufig  in  den  Vereinigten  Staaten  zwischen 
dem  Felsengebirge  und  den  AUeghanies.  Aber  auch  noch  unter  ca.  60^  Breite  in 
Schweden  kommen  typische  Tromben  vor.*) 

Tornados.  In  den  Vereinigten  Staaten  treten  Wirbelstürme  von  geringem 
Durchmesser  häufig  und  mit  einer  so  furchtbar  zerstörenden  Kraft  auf,  wie  vielleicht 

Fig.  84. 


*^^.*^^ 


■^- 


Trombe  vom  7.  Oktober  1884  bei  Catania  nach  einer  Publikation  des  Met.  Observatoriums 

zu  Riposto. 


nirgendwo  sonst  auf  der  Erde.     Sie  werden  dort  Tornados  genannt,   ein  spanisches 
Wort,   mit  welchem  ursprünglich  die   Gewitterböen  im  tropischen   Westafrika  be- 


stelle orkanartiger  Windkraft,  das  Fehlen  eines  labilen  Gleichgewichtszustandes  der  Atmosphäre 
in  dem  von  der  Windhose  betroffenen  Gebiete,  die  lehrreichen  Abbildungen  des  Wolkenschlauches 
in  seinen  verschiedenen  Formen  etc.  mögen  hervorgehoben  werden. 

Die  Windhose  zu  Fiume  (20.  September  1872  nach  Mitternacht)  zeigte  gleichfalls  die  scharfe 
Begrenzung  der  Wirkungen.  (Stahlberg er  in  Zeitschrift  f.  Met.  VII.  1872.)  Ebenso  jene  von 
Wetzlar  am  23.  Mai  1886,  von  welcher  Assmann  eine  lehrreiche  Beschreibung  geliefert  hat. 
(«Das  Wetter.*  3.  Jahrgang.  S.  189  etc.  Okt.  1886.)  Bemerkenswert  war  hier  das  Herabsteigen 
des  Wirbeltriohters  in  das  Thal. 

1)  H.  H.  Hildebrandsson,  Sur  la  trombe  pr^s  de  Hallsberg  le  18  Aoüt  1875.  Upsal 
1875.  M.  Janssen,  Sur  la  trombe  de  Boras  le  3  Juillet  1899.  Abhandlungen  der  Schwed. 
Akad.     B.  26.     I.     Nr.   3.     Stockholm  1900.      Besonders   lehrreiche    Beobachtungen    waren:    die 
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zeichnet  worden  sind.  Seit  dem  Anfang  des  1 9.  Jahrhunderts  werden  heftigr^  lokale 
Stürme  in  den  Vereinigten  Staaten  Tornados  genannt  Diese  letzteren  sind  aber  von 
den  gleichfalls  meist  nur  lokal  zerstörend  auftretenden  Böen  sehr  wohl  zu  unter- 
scheiden. ^) 

Verschieden  davon  sind  die  „Tornados"  in  West-Afrika  an  der  Gaineaküste 
welche  kurzen  aher  heftigen  lokalen  Wärmegewittern  unseres  Sommers  gleichend) 

Wegen  ihrer  furchtbaren  Heftigkeit  und  ihres  im  Osten  des  Felsengebirges 
häufigen  Auftretens  sind  diese  lokalen  Wirbelstürme  Gegenstand  häufiger  Unter- 
suchungen geworden  und  wir  sind  daher  über  das  Auftreten  der  Tornados  weit  besser 
unterrichtet  als  über  das  der  geradlinigen  Sturmböen. 

Die  Tornados  sind  heftige  Luftwirbel,  die  in  der  Wolkenregion  entstehen,  wahrscheinlich 
unter  dem  Cirrusniveau  und  oberhalb  der  Kegion  der  unteren  mächtigen  Haufenwolkenbildungen, 
und  dann  allmählich  zur  Erde  herabsteigen.  Sie  bilden  sich  meist  in  der  wärmeren  Jahreszeit 
und  in  der  wärmeren  Tageszeit.  In  ihrer  jährlichen  und  täglichen  Periode  stimmen  sie  ausser- 
ordentlich überein  mit  jener  der  Hagelstürme  (und  sind  auch  wahrscheinlich  gleicher  Natur). 
Sie  treten  gewöhnlich  auf  bei  leichten  bis  massigen  südlichen  Winden  und  schweren  Wolken- 
bildungen,  sind  von  Gewittern  und  Regen,  meist  auch  you  Hagel  begleitet.  Die  Tornados  be- 
wegen sich  der  Mehrzahl  nach  von  SW  nach  NE,  doch  kommen  sie  auch  von  NW  oder  too  Süd, 
wohl  nie  von  Osten.  Ihr  Durchmesser  ist  meist  kleiner  als  300  m,  oft  kleiner  als  ]  50  m.  Die 
mittlere  Geschwindigkeit  des  Fortschreitens  beträgt  etwa  40  km  pro  Stunde  (13Va  na  pro  Sekunde), 
daher  sie  in  weniger  als  einer  Minute  ihr  Zerstörungswerk  vollbracht  haben.  Gewöhnlich  treten 
sie  in  Gruppen  auf,  und  wenn  sich  ein  Tornado  aufgelöst  hat,  so  entsteht  häufig  ein  zweiter 
nicht  weit  von  der  Bahn  des  ersten. 

Die  Kraft  dieser  Luftwirbel  ist  eine  ausserordentliche.  Wo  der  , Elefantenrüssel"  die  Erde 
berührt,  widersteht  nichts  seiner  Zerstörungswut.  Im  Innern  des  Wirbels  herrscht  ein  sehr  niedriger 
Druck.  Geschlossene  Gefässe  platzen,  die  Flaschenkorke  springen  heraus,  die  Wände  der  Gebäude 
sollen  zuweilen  nach  allen  Seiten  auseinander  fallen.  Die  Wirkungen  des  Wirbels  gehen  aber 
nach  aufwärts,  wie  die  Zerstörungen  beweisen.  Die  Gegenstände  werden  in  die  Luft  gehoben, 
weit  fortgetragen  und  dann  erst  fallen  gelassen.  Ganze  Häuser  (Blockhäuser)  sind  schon  samt 
den  Bewohnern  in  die  Höhe  gehoben  worden. 

Die  Witterungslagen,   unter   welchen   sich  die  Tornados  bilden,  sind  folgende:     Eine  Area 


zentrale  Zerstörungsbahn  hatte  40  m  Durchmesser;  auf  der  rechten  Seite  (im  Sinne  des  Fort- 
schreitens) wurden  die  Bäume  bis  auf  260  m  Distanz  entwurzelt,  auf  der  linken  nur  bis  150  m 
und  die  Wirkungen  waren  überhaupt  geringer.  Die  Wolke  zeigte  eine  rapide  Rotation,  entgegen- 
gesetzt der  Drehung  des  Uhrzeigers.  Die  Trombe  bog  jedesmal  nach  rechts  ab,  sowie  sie  von 
einem  Walde  auf  ein  offenes  Feld  kam,  dasselbe  wurde  bei  Hallsberg  1875  und  Nöttja  1883  be- 
obachtet. Auch  diese  Trombe  trat  in  einem  Grenzgebiet  zwischen  warmen  Südostwinden  (Maxi- 
mum 30^  lag  im  Süden  der  Bahn)  und  kalten  Westwinden  auf  (15^  quelques  dizaines  de  km  NW). 
Die  Isothermen  verlaufen  stets  sehr  unregelmässig,  zackig,  an  den  Orten,  wo  Tromben  in  Schweden 
aufgetreten  sind  (Hallsberg  1875,  Säby  7.  Juni  1882,  Strömsberg  [nördl.  von  üpsala]  20.  Juli  1885; 
Vunerby  4.  Juli  1890  und  Boras  S.Juli  1899;  diese  Daten  zeigen  auch  die  relative  Häufigkeit 
der  Tromben  in  Schweden). 

1)  G.  Uinrichs  in  Jowa  (Tornados  and  Dereohos.  Americ.  Met.  Joum.  Y.  pag.  308) 
hat  für  den  längs  einer  beschränkten  Bahn  zerstörend,  mit  orkanartiger  Heftigkeit  auftretenden 
Teil  einer  Böe  den  Namen  «derecho'*  (gerade)  angewendet,  um  diese  Sturmart,  die  eine  lokale 
Äusserung,  einer  mit  geradliniger  Front  fortschreitenden  Böe  oder  eines  Gewittersturmea  bildet, 
von  den  Tornados  zu  unterscheiden,  welche  Wirbel  mit  vertikaler  Achse  sind,  wogegen  die  Sturm- 
front  der  Böen  der  Hauptsache  nach  eine  Art  Wirbel  mit  horizontaler  Achse  vorstellt.  Während 
für  die  Tornados  der  elefantenrüsselartige  Wolkentrichter  charakteristisch  ist,  ist  für  die  BÖe 
der  bogenförmig  am  Horizont  heraufziehende  Wolkenwirbel  bezeichnend,  die  Böenwolke,  (englisch 
arched  squall). 

2)  S.  z.  B.  Met.  Z.  1896  S.  102,  namentlich  Segelhandbuch  f.  d.  Atl.  Ocean  U.  Aufl. 
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niedrigen  Luftdruckes  (nicht  notwendig  ein  Sturmfeld)  rückt  gegen  das  untere  Mississippithal  yor. 
Diese  Area  oder  der  Trog  niedrigen  Luftdruckes  hat  die  Form  einer  von  SW  nach  NE  gestreckten 
Ellipse,  etwa  zwischen  dem  nördlichen  Texas  und  den  oberen  Seen.  Warme  und  kalte  Luft- 
strömungen setzen  sich  deshalb  von  Süden  und  Norden  her  gegen  dieselbe  in  Bewegung,  welche, 
wenn  die  Area  oder  der  Trog  niedrigen  Luftdruckes  eine  Weile  ziemlich  stationär  bleibt,  von 
weit  her  kommen,  einerseits  von  Britisch-Nordamerika,  anderseits  vom  Golf  von  Mexiko.  Dies 
giebt  Veranlassung  zu  grossen  Kontrasten  von  Temperatur  und  Feuchtigkeit  zu  beiden  Seiten  der 
Barometerdepression. 

Auf  der  S£-Seite  einer  solchen  Barometerdepression  entstehen  nun  fast  alle  Tornados. 
Daselbst  liegen  die  Gebiete  der  kalten  und  warmen  Winde  ganz  nahe  beieinander  und  sind  scharf 
gegeneinander  abgegrenzt.  Die  NW-  oder  W- Winde  behalten  längs  der  Trennungslinie  (die  von 
SSW  nach  NNE  yerläuft)  ihre  Richtung  bei  und  ebenso  ihre  niedrige  Temperatur  bis  ganz  nahe 
zur  Grenze.  Bei  deren  Überschreitung  nach  Ost  trifft  man  plötzlich  auf  die  südlichen  Winde  mit 
ihrer  hohen  Temperatur.  In  diesem  Grenzgebiete  nun,  aber  noch  im  Gebiete  der  warmen  Winde, 
treten  die  Tornados  auf,  die  Mehrzahl  in  ca.  1000  km  vom  Zentrum  der  Depression.*) 

Nun  weiss  man,  dass  die  Windrichtungen  in  den  höheren  Niveaus  zur  Rechten  von  den 
ünterwinden  abweichen,  dass  also  über  S- Winden  unten,  oben  SW-  und  noch  höher  W- Winde  zu 
erwarten  sind.  Es  werden  demnach  über  den  warmen  S- Winden  im  S&Quadranten  einer  Cy klone, 
höher  oben  kalte  W- Winde,  die  weit  her  aus  dem  Norden  kommen,  zu  erwarten  sein.  Hier 
können  sich  demnach  am  leichtesten,  besonders  in  den  Vereinigten  Staaten,  labile  Gleichgewichts- 
zustände einstellen.  Hier  muss  man  die  Tornados  erwarten,  und  in  der  That  sind  sie  hier  zu 
finden,  und  zwar  in  keinem  anderen  Sektor  der  Cyklone.  Der  Ort  ihrer  Entstehung  schreitet 
über  das  Land  mit  der  gleichen  Geschwindigkeit  wie  die  Cyklone  selbst  fort.  Gewitter  und  Wind- 
stösse,  nicht  heftig  genug  um  Tornados  genannt  zu  werden,  aber  heftiger  als  die  gewöhnlichen 
Cjklonenwinde,  werden  aus  dem  gleichen  Sektor  berichtet  und  können  als  kleine  unvollständig 
entwickelte  Tornados  betrachtet  werden.  Dass  es  zur  Bildung  wirklicher  Tornados  kommt,  dazu 
scheinen  besonders  grosse  Temperaturgegensätze  und  eine  besondere  gegenseitige  Annäherung  der- 
selben nötig  zu  sein,  wie  sie  nur  zuweilen  in  den  amerikanischen  Cyklonen  erreicht  werden. 

Mit  dieser  Darstellung  stimmt  überein,  dass  die  Tornados  besonders  häufig  in  den  Ver- 
einigten Staaten  auftreten,  wo  die  Temperaturgegensätze  zwischen  der  Vorder-  und  Bückseite 
einer  Cyklone  von  ausserordentlicher  Schärfe  sind,  dagegen  selten  in  Europa,  wo  diese  Tempe- 
raturunterschiede sehr  massig  sind,  ausgenommen  zuweilen  im  Sommer.  In  der  Union  sind  die 
Tornados  wieder  am  häufigsten  in  den  mittleren  Staaten  zwischen  den  Appalachen  und  dem 
Felsengebirge,  wo  die  nördlichen  kalten  Winde  vom  britischen  Amerika  einerseits  und  die  über- 
aus warmen  und  feuchten  Winde  vom  Golf  von  Mexiko  anderseits  auf  den  weiten  Ebenen  den 
freiesten  Spielraum  haben.  Auch  die  grosse  Geschwindigkeit  der  oberen  Luftströmungen  in  der 
Cirrusregion  in  Nordamerika  wird  das  ihrige  dazu  beitragen,  die  Temperaturgegensätze  rascher 
auf  einander  wirken  zu  lassen. 

Finley  meint  wohl  mit  Recht,  dass,  wenn  eine  Barriere,  ein  Gebirgszug  quer 
durch  die  mittleren  Ebenen  verliefe,  die  Tornados  seltener  werden  dürften.  Sie 
fehlen  in  der  That  fast  ganz  im  Gebiet  der  Appalachen.  Finley  hat  die  Tornados, 
von  denen  aus  den  Jahren  zwischen  1794  und  1881  Berichte  vorliegen,  in  eine 
Karte  eingetragen  und  auch  Linien  gleicher  Tornadohäufigkeit  entworfen.  Am 
meisten  werden  von  Tornados  heimgesucht  die  Staaten  Missouri,  Kansas,  Georgia, 
Illinois,  Jowa,  Alabama,  Ohio,  Indiana,  Minnesota,  Texas,  Michigan,  viel  seltener 
sind  sie  in  den  östlichen  Staaten,  sie  fehlen  fast  ganz  in  den  Appalachen  und  im 
Felsengebirge.  2) 


1)  Wm.  M.  Daris,  The  Relation  of  Tornados  to  Cyolones.  American  Met.  Jonm.  I.  1884. 
8.  121. 

2)  Es  existieren  zahlreiche  eingehende  Beschreibungen  und  Untersuchungen  einzelner  Tor- 
nados. Hier  mag  neben  den  Berichten  in  den  meteorologischen  Zeitschriften  nur  yerwiesen  wer- 
den auf  die  grössere  Abhandlung  yon  Wm.  M.  Davis  und  Helm  Clayton:  The  Lawrence  Tornado 
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.    Die  mittleren  Häufigkeiten  pro  Jahr  auf  je  10  000  engl.  Quadratmeilen  sind: 
Kansas  0.H7,  Missouri  0.52,  Jowa  0.49,  Nebraska  0.43,  Indiana   0.36,    Massa- 
chusetts 0.35,  Alabama  0.32,  Minnesota  0.29,  Maryland,   Ohio,  0.27,  Dakota^    Loui- 
siana 0-26,    Wisconsin  0.25;    dagegen:    Colorado  0.04,    Kentucky  0.08,    Maine  0.09, 
N-Hampshire  O.Ol,  Vermont  0.07,  Virginia  0,07,  Tennessee,  Texas  0.08. 

Jährliche  Periode  der  Tornados  in  Tausendteilen  der  Summe. 


Jan. 

Febr. 

März 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug. 

Sept. 

Okt. 

Nov. 

I>ez, 

Jahr 

12* 

50 

84 

172 

186 

157 

127 

81 

63 

23 

30 

15 

1816 

Die  Tornados  sind  also  wie  die  Hagelwetter  im  Frühsommer  am  häufigsten. 
In  den  nördlichen  Staaten  verlegt  sich  das  Maximum  mehr  auf  den  Sommer. 
A.  Henry  sagt  dartiher,   sowie  üher  das  verschiedene  Aussehen  der  Tornadowolke. 

Das  Aussehen  der  Tornadowolke  variiert  einigermassen  nach  der  Lokalität  und  wahr- 
scheinlich mit  dem  Feuchtigkeitsgehalt  der  Luft.  In  den  Dakotas,  Nebraska,  Kansas  und  Okla- 
homa kann  man  den  Wolkenschlauch  meilenweit  über  die  Prärien  dahinziehen  sehen,  er  ist  scharf 
begrenzt  und  von  deutlicher  Form,  und  zeigt  in  der  Nähe  die  Eligenschaften  eines  ausgebildeten 
Wirbelwindes.  In  den  Golfstaaten  und  den  feuchten  Gegenden  der  atlantischen  Kfiste  tritt  die 
Schi  auch  wölke  nicht  so  gut  definiert  auf  und  sie  kann  sogar  bei  heftigen  Tornados  fehlen. 

Die  Listen  und  Karten  zeigen  im  allgemeinen,  dass  in  den  Wintermonaten  Tornados  bloss 
in  den  Golf  Staaten  auftreten,  mit  der  zunehmenden  Erwärmung  der  Thäler  und  der  £benen  des 
Innern  werden  sie  auch  im  Norden  häufiger  bis  zum  Monat  Juni,  wo  wir  die  grösste  H&ufigkeit 
in  Nebraska,  S.  Dakota,  Jowa,  Minnesota  vorfinden.  Der  nördliche  Teil  von  N.  Dakota,  ein  Teil 
des  nördlichen  Minnesota  und  Wisconsin  sind  gänzlich  frei  von  Tornados,  aber  in  den  Gebieten 
südlich  bis  zum  Golf  und  östlich  bis  zur  atlantischen  Küste  ist  man  mehr  oder  weniger  den 
Tornados  ausgesetzt.  Es  giebt  aber  auch  Gebiete,  die  nie  einen  Tornado  erlebten  und  möglicher- 
weise nie  erleben  werden. 

Die  tägliche  Periode  der  Tornados  habe  ich  aus  den  von  Finley  f&r 
die  einzelnen  Staaten  nach  Monaten  mitgeteilten  Zahlen  berechnet. 

Tägliche  Periode  der  Häufigkeit  der  Tornados  in  Tausendteilen  der  Summe  (1182). 

Mittn.— 2  2—4     4—6     6—8     8—10     10— Mittg.— 2     2—4     4—8     6—8     8—10     10— Mittn. 

17  16  9         8*  18  51  91         216      288       152        82  52 

Die  grösste  Zahl  der  Tornados  tritt  zwischen  4^  und  6^  nachmittags  auf 
(spezieller  noch  von  4 — 5^  mit  154,  oder  von  3 — 5**  mit  294  pro  Mille),  die 
kleinste  Zahl  zwischen  6 — 8^  vormittags  (spezieller  7 — 9**  mit  6  pro  Mille). 

Finley  sagt:  Die  Zeit  ihrer  grössten  Häufigkeit  (des  Entstehens)  ist  zwischen 
3 — 4>*  pm.  Ein  Tornado  beginnt  selten  nach  6^  aber  ein  Tornado,  der  um  5^ 
begonnen  hat,  kann  seine  Heftigkeit  bis  nahe  8^  behalten,  aber  seine  Entwickelun^ 
findet  selten  nach  5^  statt.  ^) 


July  26,  1890.  Inyestigations  of  the  N.  Engl.  Met.  Soc.  for  the  year  1890.  Cambridge  1892  (Har- 
vard Observ.).  —  J.  P.  Finley,  Report  of  the  Tornadoes  of  May  29  and  30  1879.  Prof.  Papers 
Signal  Service  Nr.  4.  Washington  1881.  —  Beport  of  the  Tornado  of  Aug.  28  1884,  near  HnroOf 
Dakota.  Sam.  W.  Glenn,  Sig.  Service.  Notes  XIX.  Washington  1885.  —  J.  P.  Finley,  Report 
on  the  Character  of  six  hundred  Tornadoes.  Prof.  Papers  Sign.  8er v.  Nr.  VII.  Washington  1884. 
—  J.  P.  Finley,  Tornadoes.     New  York  1887. 

1)  Es  kommen  aber  doch  auch  Tornados  bei  Nacht  vor.  Bei  dem  nächtlichen  Tornado 
vom  11.  Januar  1885  wurde  ein  ungewöhnliches  elektrisches  Glimmlicht  und  elektrische  Ent- 
ladungen beobachtet.     American  Met.  Joum.    II.  pag.  43. 
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Nach  obigen  Zahlen  entfallen  auf  2 — 8^  am  bloss  3  Proz,,  8 — 2^  nachmittags 
16,  2 — 8**  abends  66  und  auf  8^  abends  bis  2**  morgens  15  Proz.  aller  Tornados  — 
oder  von  Mitternacht  bis  Mittag  treten  nur  12  Proz.  ein,  von  Mittag  bis  Mittemacht 
dagegen  88  Proz. 

Einen  Vergleich  mit  der  täglichen  Periode  der  Hagelwetter  und  Gewitter  in 
Mitteleuropa  gestatten  folgende  Zahlen: 

Vergleich  der  täglichen  Periode  der  Tornados,  Hagelwetter  und  Gewitter.    Prozente. 


Mittn.—eh 


6— Mittg. 


Mittg.— 6  h 


6— Mittn 


Pro  Stunde 


I  Maximum   Minimum 


Tornados 

Hagelwetter 

Gewitter 


60 
67 
53 


28 
22 
29 


15.4 
14.3 
11.7 


0.3 
0.3 
0.9 


Die  tägliche  Periode  der  Tornados  in  Nordamerika  zwischen  30  und  45®  nörd- 
licher Breite  stimmt  fast  vollkommen  überein  mit  der  täglichen  Periode  der  Hagel- 
wetter in  Mitteleuropa  unter  47^  N.,  nur  das  Abendmaximum  ist  grösser  bei  den 
Tornados  und  stimmt  mit  jenem  der  Gewitter  überein.  Die  Extreme  und  die  Ampli- 
tude der  Tagesperiode  aber  stimmen  völlig  mit  jenen  der  Hagelwetter.  Die  jähr- 
liche und  tägliche  Periode  der  Gewitter,  Hagelwetter  und  Tornados  spricht  ent- 
schieden dafür,  dass  zwischen  diesen  Phänomenen  nur  ein  gradueller  Unterschied 
besteht. 

Von  den  äussersten  Wirkungen  der  Tornados  mag  folgender  Auszug  aus  einer  Beschreibung  des 
Kirksvilli-Tornado  (Missouri)  im  April  1899  von  JohnR.  Musick  eine  Vorstellung  geben.  «Beim 
Eintritt  des  Sturmes  flogen  Thore,  Dächer  und  selbst  ganze  Häuser  schwebend  und  wirbelnd  zu 
einer  Höhe  von  3—400  Fuss  (100 — 130  m).  Ich  sah  das  Rad  eines  Wagens  und  die  Körper  von 
zwei  Personen  in  die  Sturm  wölke  hinauffliegen.  Ein  Haus  wurde  100  Fuss  (30  m)  gehoben,  wo 
«8  in  tausend  Stücke  gleichsam  explodierte,  die  sich  mit  den  anderen  Resten  in  der  Luft  wirbelnd 
mengten.  Drei  Personen  wurden  von  dem  Sturm  erfasst,  in  die  Luft  geführt  und  400  m  weiter 
weg  langsam  und  noch  lebend  fallen  gelassen.  Pferde  und  andere  Tiere  wurden  Tom  Sturme  auf 
weite  Strecken  weggetragen,  ein  Pferd  über  3  km  weit,  blieb  aber  trotzdem  am  Leben.  Grosse 
Bäume  wurden  mit  den  Wurzeln  aus  der  Erde  gerissen.  Die  Erde  sah  aus  wie  nach  einer 
Dynamitexplosion.*     (Nature.    Aug.  3  1899.) 

Die  Kraft  eines  Tornado  kann  enorm  sein,  während  in  kurzer  Entfernung  Ton  der  Zerstö- 
mngsbahn  kaum  ein  lebhafter  Wind  herrscht  {s.  Fig.  86).  Die  kleinsten  Gegenstände  bleiben  da 
ungestört,  obgleich  in  wenigen  Yards  Entfernung  die  grössten  und  stärksten  Gebäude  in  Trümmer 
gehen.  Die  Verteilung  der  Trümmer  und  Reste  liefert  unzweifelhafte  Nachweise  dafür,  dass  in 
den  Tornados  eine  Drehung  von  rechts  nach  links  (wie  in  den  Cyklonen)  stattfindet,  und  die  Kraft 
der  Zerstörung  wächst  von  der  Peripherie  zum  Zentrum.     (Fi nie 7.) 

Die  Fig.  85  I — IV  sind  nach  den  Beobachtungen  bei  dem  Delphos- Tornado  Hai  1879 
gezeichnet.  Anderthalb  Kilometer  vom  Flusse  und  ca.  5  km  südsöstlich  von  Delphos  stand  das 
Haus  von  Mc  Laren,  von  dem  die  Zeichnungen  und  eine  Beschreibung  des  Tornado  herrühren. 
Das  Wetter  war  warm  und  drückend  bei  SE-Wind,  der  schon  einige  Tage  anhielt.  Der  Boden 
war  sehr  trocken,  da  seit  einigen  Wochen  kein  Regen  gefallen  war.  Um  2h  nachmittags  er- 
schienen plötzlich  dunkle  drohende  Wolken  in  W;  es  fiel  leichter  Regen  bei  SE,  dann  Hagel  bis 
zu  9  cm  Umfang,  Gewicht  100  Gramm  und  darüber.  Hierauf  nahm  die  Wolke  in  SW  die  Form 
Ton  Fig.  85,  I  an,  sie  bewegte  sich  sehr  rasch  nach  NE  und  schien  in  gewaltiger  Bewegung. 
Die  zapfenartigen  Bildungen  änderten  beständig  ihre  Zahl  und  Gestalt,  es  sah  aus  wie  eine  Feerie. 
Schliesslich  schien  eine  derselben  sich  auszudehnen  und  sich  stetiger  nach  abwärts  zu  entwickeln 
wie  die  anderen,  and  absorbierte  dieselben  gleichsam.  Nun  bewegte  sich  der  Wolkentrichter 
heran,  zunehmend  an  Grösse,  sich  rapid  von  rechts  nach  links  drehend,  steigend  und  faUend  und 
dabei   von    einer  Seite  zur  anderen  schwingend.     (Fig.  85,  IL)    In  einer  Entfernung  von  5 — 6  km 
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konnte  man  ein  furchtbares  Getöse  Temehmen,  das  den  Mutigsten  Schrecken  einflösste.  Zu 
dieser  Zeit  schätzte  Mc  Laren,  dass  die  Wolke,  von  welcher  der  Trichter  herabhing,  45®  des 
Horizontes  einnahm,  und  die  Höhe  des  Wolkentrichters  zu  150  m.  (Fig.  85,  IH.)  Als  der  Stunn 
den  Fluss  überschritt,  stieg  von  der  Erde   eine  andere  trichterförmige  Wolke  auf,   aus  Schlamm, 
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Fragmenten  und  Wasser  bestehend  und  vereinigte  sich  mit  dem  Wolkentrichter.  (Fig.  85,  IV.^ 
—  Die  Geschwindigkeit  des  Fortachreitens  war  48  km  pro  Stunde.  —  Vor  und  während  dca 
Vorüberganges  der  Tornadowolke  war  die  Luft  sehr  drückend,  10  Minuten  später  war  der  Wind 
NW  und  es  wurde  so  kalt,  dass  Überkleider  nötig  wurden. 

Die  Tornadowolke  nnd  ihre  Wirkungen  schildert  Finley  wie  folget: 
Die  Tomadowolke  wird  von  den  Beobachtern  in  der  Mehrzahl  der  Fälle  als  ein  aufrechter 
Trichter  beschrieben.    Wenn  die  Spitze  der  Trichterwolke  die  Erde  erreicht,  erzeugt  die  Heftigkeit 
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des  Wirbels  eine  kräftige  Saugwirkung  über  einen  kleinen  Teil  der  Bodenfläche,  über  welcher 
sich  dann  infolgedessen  eine  eigentümliche  Wolke  Ton  Staub  und  kleineren  Bruckatücken  bildet, 
die  einem  umgekehrten  Trichter  gleicht. 

Die  Tomadowolke  bekommt  derart  zwei  Köpfe  (Enden),  einen  unteren  an  der  Erdoberfläche, 
einen  oberen  in  den  Wolken.  Die  beiden  Trichterwolken  vereinigen  sich  in  der  Mitte  in  der 
Luft,  indem  die  beiden  Kegel  mit  ihren  verjüngten  Enden  in  Verbindung  treten.  Mit  anderen 
Worten,  die  Wolke  nimmt  die  Form  eines  Stundenglases  an.  Die  ausserordentliche  Heftigkeit 
und  die  entsetzliche  Kraft  der  Tomadowolke  treten  nun  in  volle  Wirksamkeit  und  nichts  ist  im- 
stande, der  schauerlichen  Gewalt  zu  widerstehen,  mit  der  sie  fortschreitet.  Diese  letzte  und  furcht- 
barste Form  der  Tomadowolke  ist  glücklicherweise  nicht  eine  konstante  Begleitung  der  Erscheinung. 
Die  Tomadowolke  ändert  sich  beständig  von  der  Form  eines  Stundenglases  zu  der  eines 
aufrechten  Trichters  oder  zu  den  Zwischenformen.  Finley  sagt,  dass  er  nach  den  Beschreibungen 
25  bis  30  Modifikationen  habe  unterscheiden  können.  Die  vier  Hauptformen  der  Bewegung  sind : 
1.  Die  drehende  Bewegung  oder  Wirbelbewegung,  welche  stets  von  rechts  nach  links  gegen  den 
Lauf  der  Sonne  erfolgt.  Dieselbe  hat  weitaus  die  grösste  Geschwindigkeit  und  Heftigkeit.  Die 
Heftigkeit  der  drehenden  Bewegung  tibertrifft  beinahe  jede  Vorstellung.  Die  Mehrzahl  der  Beob- 
achtungen und  die  verlässlichsten  Bestimmungen  lassen  auf  eine  Geschwindigkeit  von  45 — 250  m 
pro  Sekunde  schliessen,  aber   selbst    450  m 

haben  sich  ergeben.   Von  der  Wirbelbewegung  Fig.  86. 

der  Tornadowolke  werden  die  Gegenstände 
nach  einwärts  gegen  das  Zentrum  den 
Sturmes  geführt  und  dann  mit  grosser  Gewalt 
in  spiralförmiger  Bewegung  aufwärts  gehoben, 
wobei  sie  zertrümmert  und  in  Fragmente  zer- 
rieben werden,  Häuser,  Bäume,  und  was 
immer  in  die  Bahn  des  Tornados  zu  liegen 
kommt.  Die  Trümmer  werden  in  dem  zen- 
ralen  Wirbel  gegen  das  obere  Ende  der 
Tomadowolke  gehoben  und,  sowie  sie  ausser- 
halb derselben  gelangen,  zur  Erde  fallen 
gelassen.  2.  Die  fortschreitende  Bewegung 
des  Tornado  ist  stets  viel  kleiner  als  die 
Rotationsbewegung  und  sehr  variabel.  Die 
Bestimmung  derselben  ist  schwierig,  die  Ex- 
treme scheinen  bei  10  und  30  m  pro  Sekunde 
zu  liegen;  die  mittlere  Geschwindigkeit  ist 
wahrscheinlich  18  m  pro  Sekunde.  3.  Die 
steigende  und  fallende  Bewegung  der  Tor- 
nadowolke, von  welcher  merkwürdige  Schilderungen  vorliegen.  Die  Tomadowolke  erhebt  sich  zuweilen 
über  die  Erde,  senkt  sich  dann  in  der  Eutfernung  von  mehreren  Kilometern  wieder  herab,  so  dass  sie 
gelegentlich  30-50  km  unbehelligt  lässt.  Häufiger  aber  haben  diese  Lücken  in  der  Zerstörungsbahn 
nur  eine  Länge  von  1  '/s  bis  8  km.  Während  die  Tomadowolke  in  der  Höhe  der  Atmosphäre  fortschreitet, 
reicht  sie  bisweilen  gerade  nur  bis  zu  den  Gipfeln  der  Bäume  oder  bis  zu  den  Dächem  der  Häuser  herab^ 
nimmt  Schornsteine  oder  Teile  der  Dächer  mit,  die  Flügel  eines  Windmotors  etc.  Zuweilen  bleibt  sie  in 
vollkommen  unschädlicher  Entfernung  vom  Erdboden  während  ihres  ganzen  Laufes,  und  bewegt 
sich  in  Form  eines  ungeheuren  Ballons  durch  die  Atmosphäre,  für  welchen  sie  auch  schon  ge- 
halten worden  ist,  bis  die  Kunde  von  anderwärtigen  Zerstörungen  und  der  fürchterlichen  Kraft 
dieses  nun  lautlos  dahinziehenden  Ungeheuers  das  Geheimnis  der  Erscheinung  aufklärte.  Zu- 
weUen  verschwindet  die  Tomadowolke  auch  «wischen  dem  umgebenden  Gewölk  und  erscheint 
dann  plötzlich  wieder  unterhalb  desselben  oder  an  der  Erdoberfläche  selbst.  4.  Die  Zickzack- 
bewegung  oder  die  schwingende  Bewegung  nach  beiden  Seiten  der  zentralen  Tomadobahn.  Die- 
selbe  tritt  meist  dann  ein,  wenn  die  Tomadowolke  die  Erde  berührt,  also  die  herabsteigende  Be- 
wegung ausführt.  Zuerst  schwingt  sie  stete  nach  links  (NNE)  und  dann  nach  rechte  (ESE)  und 
bUdet  einen  stumpfen  Winkel  auf  der  Nordseite  der  grossen  Achse  der  Bewegung,  und  dann 
ebenso  auf  der  Südseite.  Diese  Bewegung  kann  mehrere  (englische^  MeUen  weithin  fortdauern, 
Hann,  Meteorologrie.  or 


Delphos-(Kansas)Toraado  vom  30.  Mai  1879. 
Tomadobahn.     (Nach  Finley.) 
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mweilen  aber  hört  sie  schon  nach  den  ersten  Schwingungen  wieder  auf.  Die  Schwingungsweite, 
d.  i.  die  Abweichung  von  der  mittleren  Bahnlinie,  unterliegt  beträchtlichen  Verschiedenheiten,  sie 
kann  von  40 — 50  m  bis  zu  200 — 250  m  betragen.  Während  die  Tomadowolke  diese  Zickzack- 
bewegungen  ausführt,  geschieht  es  sehr  häufig,  dass  sie  bloss  über  die  Erde  hingleitet,  ohne  ihre 
fürchterliche  Kraft  zu  entfalten. 

Um  vor  der  nnwiderstehlichen  Kraft  dieser  Luftwirbel  wenigstens  das  Leben 
retten  zu  können,  baut  man  in  den  Staaten,  wo  die  Tornados  häufiger  auftreten, 
bei  den  Häusern  sog.  Tornadokeller,  in  welche  man  sich  heim  Herannahen  dieser 
atmosphärischen  Ungeheuer  flüchten  kann.  Finleys  kleines  Buch  üher  die  Tornados 
enthält  die  preisgekrönten  Pläne  eines  ,.Tomadokellers". 

Nach  den  Erfahrungen  von  ca.  25  Jahren  kann  man  etwa  auf  3  grosse  zer- 
störende Tornados  pro  Jahr  in  den  Vereinigten  Staaten  rechnen.  Der  durchschnitt- 
liche materielle  jährliche  Schaden  durch  Tornados  zwischen  1889 — 18*.»6  betrug 
rund  3  Millionen  Dollar.  Der  St.  Louis-Tornado  vom  27.  Mai  1896  verursachte  aber 
allein  Verluste  im  Wert  von  12  Millionen  Dollar,  zudem  wurden  306  Personen  getötet 

Die  Luftdruckänderungen,  welche  den  Voräbergang  eines  Tornado  begleiten,  er- 
strecken sich  nur  auf  den  Bereich  desselben  selbst  und  kommen  deshalb  nur  sehr  selten 
zur  Messung,  resp.  zur  Registrierung.  Das  Barometer  kann  daher  auch  nicht  vor 
dem  Herannahen  eines  Tornado  warnen.  Die  Druckabnahme  dauert  so  kurze  Zeit,  dass 
sie  in  der  Barographen-Zeichnung  nur  als  eine  gerade  Linie  (nicht  als  ein  Wellen- 
thal oder  eine  Druckstufe,  wie  die  einer  Böe)  erscheint. 

Ausserhalb  der  Vereinigten  Staaten  kommen  derartige  zerstörende  Wirbel- 
stürme von  kleinem  Durchmesser  glücklicherweise  selten  vor,  doch  fehlen  sie  keines- 
wegs ganz.*) 

Lnft-  nnd  Wolkenelektrizit&t 

Der  gegenwärtige  Stand  unserer  Kenntnisse  über  den  Zusammenhang  der 
atmosphärischen  Störungen  mit  dem  elektrischen  Zustand  und  den  elektnschen 
Vorgängen  in  der  Atmosphäre  gestattet  es  noch,  ja  lässt  es  passend  erscheinen, 
dieselben  einem  Schlusskapitel  zuzuweisen  und  sie  nur  in  gedrängtester  Kürze  zu 
behandeln. 

A.  Die  normale  Luftelektrizität.  Die  Beobachtungen  ergeben,  dass 
bei  heiterem  Wetter  und  bei  Fehlen  von  Niederschlägen  die  Luft  positiv  elektrisch 
geladen  erscheint.  Diese  positive  Luftelektrizität  können  wir  als  den  normalen 
Zustand  betrachten,  da  derselbe  im  Mittel  an  demselben  Orte  eine  gewisse  Konstanz 
und  zeitlich  (jä^^^^^?  täglich)  regelmässige  periodische  Änderungen  aufweist,  die 
auch  an  verschiedenen  Orten  eine  grosse  Übereinstimmung  zeigen. 

Bei  normalem  Wetter  und  Ausschluss  lokaler  Einflüsse,  wie  Rauch,  Staub, 
Wasserstaub,  wird  sehr  selten  negative  Luftelektrizität  beobachtet  Bei  heftigen 
Winden,  welche  die  Atmosphäre  mit  Staub  erfüllen,  kann  aber  starke  negative 
Luftelektrizität  beobachtet  werden 2),   ebenso   in  der  Nähe  von  Wasserfällen  (wofür 


1)  Der  Tornado  bei  Novska  in  Kroatien  (31.  Mai  1902),  den  A.  Mohorovidi^  beschrieben 
hat  (Agram  1894),  trat  mit  allen  Kennzeichen  eines  solchen  auf,  aach  mit  einer  Schlanchwolke, 
oben  breit,  unten  schmal  schlangenförmig.  Für  den  niedrigen  Luftdruck  im  Innern  werden  Be- 
obachtungen beigebracht.  ThUren  konnten  nicht  geöfbiet  werden,  gingen  aber  nachher  wie  Ton 
selbst  auf  etc.   Auch  die  Zerstörungen  konnten  sich  mit  jenen  von  amerikanischen  Tornados  messen. 

2)  W.  von  Siemens  hat  bekanntlich  auf  einer  der  Pyramiden  in  Ägypten  bei  einem 
Sandsturm  eine  improyisierte  Leidener  Flasche    mittelst   dieser   negativen   Luftelektrixität    laden 
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Lenard  die  Erklärung  geliefert  hat.     Zerstäubendes  Salzwasser  liefert  aber  positive 
Elektrizität,  wie  man  am  Ufer  des  Meeres  beobachten  kann. 

Findet  man  bei  trockenem  Wetter  taegative  Luftelektrizität,  so  darf  man  sicher  sein,  dass 
in  der  Nähe  Niederschläge  eingetreten  sind.  Palmieri  hat  seine  reichen  Erfahrungen  in  dem 
Satz  zusammengefasst :  ^Wenn  man  negative  Luftelektrizität  beobachtet,  so  müssen  entweder  am 
Beobachtungsorte  selbst  oder  in  seiner  Nähe  Niederschläge  erfolgen.*^  Eine  Umkehrung  des  Satzes 
ist  aber  nicht  eriaubt.     Bewölkung  allein  bedingt  aber  noch  keine  negative  Luftelektrizität. 

Dellmann  und  Wislicenus  schliessen  aus  ihren  mehrjährigen  Messungen,  dass  ^die 
Luftelektrizität  eines  Ortes  (d.  i.  das  Jahresmittel  derselben)  eine  konstante  Grösse  ist.** 

Über  die  geographische  Verteilung  des  luftelektrischen  Potentials  wissen  wir  noch  wenig. 
Die  Vergleichbarkeit  der  Messungen  lässt  fast  alles  zu  wünschen  übrig,  wofür  später  Gründe  an- 
gegeben werden.  In  den  Polargegenden  ist  es  kaum  gelungen,  den  Betrag  der  Luftelektrizität 
ZVL  messen.*) 

Das  elektrische  Potential  V  an  einem  Punkt  der  Erdoberfläche  ist  die  Arbeit,  welche 
von  der  elektrischen  Kraft  auf  die 

Einheit  der  positiven  Elektrizität  Fig.  87. 

geleistet  würde  beim  Übergang  von 
diesem  Punkt  zur  Erdoberfläche, 
wenn  man  das  Potential  der  letz- 
teren gleich  Null  annimmt  oder  mit 
Differenzen  der  Potentiale  rechnet. 
Nur  diese  können  wir  direkt 
messen. Die  elektrische  Dichte 
an  einem  Punkte  in  der  Luft  ist 
die  Quantität  der  Elektrizität  pro 
Volumeneinheity  mit  welcher  die 
Luft  an  diesem  Punkte  geladen 
ist.  Die  elektrische  Kraft  an 
dem  Punkte  ist  die  Kraft,  welche 
auf  die  Einheit  der  positiven  Elek- 
trizität in  Wirksamkeit  treten 
würde,  wenn  dieselbe  an  den  Punkt  gebracht  würde. 

dV 


Sohematische  Darstellung  der  durch  Unebenheiten  der 

Erdoberfläche    gestörten    Niveauflächen    des    luftelektrischen 

Potentials. 


Der  Ausdruck  für  das  Potentialgefälle  ist  -r-  , 
Normalen.    Bezeichnen  wir  mit  //  dieDichte  der  Elektrizität,  so  besteht  die  Relation  #/«-.- 


wo  dn  die  Änderung  der  Entfernung  in  der 

JL^dV 
'4.T  dn' 

dV/dn  wird  in  Volt  pro  Meter  ausgedrückt.  1  Volt  —  ca.  0.0033  absolute  elektrostatische 
Einheiten. 

Änderung  mit  der  Höhe.  Das  positive  elektrische  Potential  nimmt  an 
der  Erdoberfläche  im  allgemeinen  mit  der  Höhe  zu.  Man  muss  aber  dabei  unter- 
scheiden zwischen  den  Änderungen  über  einer  Ebene  (welche  bis  zu  grösseren  Höhen 
nur  im  Ballon  beobachtet  werden  können)  und  der  Zunahme  auf  Bergen.  Auf  Berg- 
spitzen ist  dieselbe  sehr  beträchtlich.  F.  Exner  fand  an  einem  ganz  heiteren  Tage 
auf  dem  Schafberggipfel  das  Potentialgefälle  zu  2000  Volt  pro  Meter,  während  das- 
selbe gleichzeitig  in  der  Ebene  bloss  100  Volt  pro  Meter  betrug.  Der  für  eine  freie 
Erhebung  um  gleiche  Höhe  berechnete  W^ert  wäre  nur  ca.  730.    Der  Grund  der 


können.     Pogg.  Annalen.     CIX.    8.  355.    Lebenserinnerungen.     S.  142.  —  In  Wien,  altes  Obser- 
Tatorium  Fayoritenstrasse,  beobachtete  ich  zuweilen  bei  Staubstürmen  negative  Elektrizität. 

1)  Da  die  Bezeichnung  .elektrische  Spannung«  mehrdeutig  ist  und  zu  ÄüssrerstÄndnissen 
führen  kann,  soll  sie,  obgleich  scheinbar  leichter  verständlich,  hier  vermieden  werden.  Indem 
wir  im  allgemeinen  in  theoretischer  Beziehung  auf  die  Lehrbücher  der  Physik  verweisen  müssen, 
sollen  doch  einige  Erläuterungen  oben  Platz  finden. 

35  • 
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starken  Zunahme  des  Potentialgefälles  aaf  Erhebungen  an  der  Erdoberfläche  (Türmen, 
Httgeln,  Bergen)  liegt  in  der  Znsammendrängnng  der  Flächen  gleichen  Potentials 
über  denselben.  Während  diese  Niveanflächen  über  der  Ebene  horizontal  verlaufen, 
erfahren  sie  an  den  Unebenheiten  Störungen,  namentlich  an  Kanten  und  Spitzen. 
Die  Fig.  87  auf  voriger  Seite  giebt  eine  Vorstellung  davon. 

Exner  hat  Messungen  über  einer  Tfaalsohle  und  in  Abständen  längs  einer  200  m  hohen 
senkrechten  Felswand  angestellt,  von  denen  wir  folgende  Ergebnisse  anführen: 

i'ri^      j      t:«!.  I   In  100  m  Abstand   i   In  100  m  Abstand 

Über  der  Ebene      I  •       t:»  i         j   ,  •       x?  i         j 

I  ,   von  einer  Felswand   \  von  einer  Felswand 

Höhe  in  Meter       25     I     30     ,     40     i     25     i     30     ^     40     I     25     !     30     !     40 
Potential  (Volt)     170     1  200     I  280     !     70     .     80     '     80     '  150       200     ■  230 

•    I  I  I  I  I 

Die  Niveaufläohen  nähern  sich  in  der  Nähe  der  Felswand  der  Vertikalen  und  das  Potential- 
gefalle  nimmt  mit  der  Höhe  ab,  auch  noch  in  grösserer  Distanz.  Über  dem  Thale  war  dV  dh 
«B  68  V/m,  auf  dem  Gipfel  des  Schafberges  aber  818  V/m.  Exner  berechnete,  dass  in  der  Mitte 
eines  runden  Plateaus,  dessen  Durchmesser  das  Fünffache  der  Höhe  ist,  dasselbe  Potentialgefalle 
herrscht,  wie  in  der  Ebene. 

Wegen  dieser  Deformationen  der  Niveaufläohen  des  elektrischen  Potentials  sind 
die  luftelektrischen  Beobachtungen,  wenn  sie  nicht  auf  freiem  Felde  angestellt  worden 
sind,  nicht  vergleichbar.  Denn  in  unmittelbarer  Nähe  von  Gebäuden  muss  das 
Potentialgefälle  viel  kleiner  sein,    als    das  normale   über  dem  flachen   Felde,    auf  / 

Türmen  aber  viel  grösser.    Die  Beobachtungsergebnisse  sollten  deshalb  stets  auf  das  ^ 

freie  Feld  reduziert  werden,  indem  man  durch  vergleichende  Beobachtungen  den 
Reduktionsfaktor  zu  ermitteln  sucht  (Exner). 

Die  Beobachtungen  im  Ballon  ergaben,  dass  in  der  freien  Atmosphäre 
in  grösseren  Höhen  das  Potentialgefälle  mit  der  Höhe  wieder  ab- 
nimmt. 1 

In  Höhen  zwischen  4  und  5  km  scheint  dasselbe   bis  auf  Null  herabzusinken.  I 

Dies  ergaben  namentlich  die  Beobachtungen  von  Börnstein,  Baschin,  Lincke  und 
G.   le   Cadet.     Letzterer  fand  bei  einer  Ballonfahrt  Cam    11.  September  1897)   das  | 

Potentialgefälle  in  4000  m  Seehöhe  +  13.4,  in  1150m  +42.6,  während  dasselbe 
am  Erdboden -+-  150  Volt  pro  Meter  war.  Börnstein  und  Baschin  fanden  ober- 
halb 3000  m  kein  messbares  Gefälle  vor. 

In  geringeren  Höhen  bis  zu  300  m  hinauf  (und  darüber)  kann  allerdings  eine, 
oft  starke  Zunahme  beobachtet  werden.   L.  Weber  fand  einmal  in  350  m  ein  sechs-  ' 

mal  grösseres  Potentialgefälle  als  an  der  Erdoberfläche.  Staub  und  Nebel  in  den 
unteren,  Wolken  in  den  höheren  Luftschichten  stören  die  regelmässigen  Änderungen. 

Die  pluftelektrischen  Messungen  bei  12  Ballonfahrten*^  von  F.  Linoke  ergaben,  dass  man 
unterscheiden  müsse  zwischen  den  Schichten  von  0 — 1500  m  und  jenen  oberhalb  derselben. 

In  den  Schichten  bis  zu  1500  m  lässt  sich  keine  gleichmässige  Änderung  feststellen,  Stö- 
rungen sind  da  geradezu  die  Kegel.  Diese  Störungen  rühren  von  den  Dunstschichten  her,  welche  i 
die  Eigenschaft  haben,  die  Jonen  zu  adsorbieren  (s.  S.  553).  An  der  von  der  Erde  abgewendeten  Seit« 
werden  die  zur  Erde  wandernden  positiven  Jonen  adsorbiert,  wodurch  Schichten  mit  hohen  elek- 
Irischen  Ladungen  entstehen  (Störungsschichten).  Oberhalb  1.5  km  rund  nimmt  das  Potential- 
gefälie  regelmässig  ab,  etwa  um  6  Volt/m  pro  Kilometer,  und  wird  in  5 — 6  km  gleich  Null.  Von 
dem  gesamten  Überschuss  positiver  Elektricität,  der  durch  die  Messungen  des  PotentialgeßUlea 
festgestellt  wurde,  befanden  sich  80  Proz.  innerhalb  der  Schicht  mit  täglicher  Periode  der  Luft- 
bewegung.    (Abh.  d.  Ges.  d.  Wiss.  in  Göttingen.     Math.  Naturw.     Klasse  B..  ELI.  1904.) 
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Beziehungen  zwischen  dem  elektrischen  Potentialgefälle  nnd 
der  Witterung.  F.  Exner  hat  zuerst  eine  enge  Beziehung  zwischen  der  Grösse 
des  Potentialgefälles  und  dem  Dampfdruck  gefunden,  das  Potential  nimmt  mit  zu- 
nehmenden Dampfdruck  in  auffallender  Weise  ab,  was  auch  die  neuesten  Registrierungen 
in  Eremsmünster  bestätigen.  In  ebenso  regelmässiger  Weise  nimmt  aber  nach  letzteren 
das  Potential  auch  mit  der  Temperatur  ab  (bei  — 10^  ist  dort  dV:dn=  90  Volt,  bei 
17^  48  Volt).  Da  nun  der  Dampfdruck  zugleich  mit  der  Temperatur  zunimmt,  so 
bleibt  es  zunächst  unbestimmt,  welches  von  beiden  meteorologischen  Elementen  da- 
bei eigentlich  das  massgebende  ist. 

Mit  zunehmender  Bewölkung  nimmt  das  luftelektrische  Potential  ab,  wie 
Whipple  für  Kew  gezeigt  hat  (Bewölkung  0—2,  Potential  142,  Bewölkung  9 — 10 
blos  66).  Dasselbe  geben  die  Registrierungen  in  Kremsmtinster.  Hohe  Wolken  aber 
scheinen  nicht  zu  wirken.  —  Dagegen  ist  bei  Nebel  die  positive  Luftelektrizität 
sehr  stark. 

Nebel,  allgemeiner  Dunst,  verringerte  Durchsichtigkeit  der 
Luft,  erhöhen  das  Potentialgefälle.  Elster  und  Geitel  fanden  folgende 
Beziehung  zwischen  der  Durchsichtigkeit  der  Luft  und  der  Grösse  des  Potential- 
gefälles. Nimmt  man  als  Mass  der  Trübung  den  hundertfachen  reziproken  Wert  der 
Distanz  in  Kilometern,  auf  welche  hin  ein  Gegenstand  sichtbar  blieb,  so  ergab  sich: 
Mass  der  Trübung  149  57  19  6 

dV/dh  378  298  122  141 

An  den  heitersten  und  trockensten  Tagen  des  Winters  war  das  elektrische 
Potential  am  grössten  bei  gleichzeitiger  grösster  ündurchsichtigkeit  der  Luft.  Das- 
selbe fanden  auch  Braun  und  Gockel,  mit  zunehmender  Fernsicht  sinkt  das 
Potentialgefälle.  Gockel  beobachtete  den  grössten  Wert  desselben  nicht  bei  und 
nach  einem  Nebel,  sondern  dann,  wenn  feiner  Dunst  die  Ebene  bedeckte. 

Der  jährliche  und  der  tägliche  Gang  der  atmosphärischen  Elektri- 
zität. 1.  Jährlicher  Gang.  Schon  die  ersten  Beobachter  fanden,  dass  die 
elektrische  Spannung  der  Luft  bei  heiterem  Himmel  im  Winter  grösser  ist,  als  im 
Sommer,  d.  h.  bei  niedriger  Temperatur  höher  als  bei  höherer  Temperatur.  Alle 
späteren  Beobachtungen  haben  dies  bestätigt.  Das  Maximum  des  Potentialgefälles 
tritt  überall  (in  der  nördlichen  Hemisphäre)  im  Dezember,  Januar  oder  Februar  auf, 
im  Frühling  sinkt  es  rasch,  bleibt  in  den  Sommermonaten  nahe  auf  dem  gleichen 
niedrigen  Niveau  und  steigt  dann  wieder  rasch  im  Oktober  und  November.  Die 
folgenden  Zahlen  entsprechen  beiläufig  dem  mittleren  jährlichen  Gange  in  der 
nördlichen  gemässigten  Zone  zwischen  45  und  50^  Breite. 

Jährlicher  Gang  des  Potentialgefälles.     Volt  pro  Meter. 

Jan.      Febr.      März      April      Mai      Juni      Juli      Aug.      Sept.       Okt.      Nov.      Dez. 

110  95  43         —15      —54      —67      —66      —64       —56       —28         23  79 

Natürlich  ändern  sich  die  Amplituden  mit  der  geographischen  Breite  und  auch 
mit  der  Aufstellung,  namentlich  mit  der  Höhe  des  Elektrometers  über  dem  Boden. 
Zu  Perpignan  ist  die  jährliche  Amplitude  erheblich  kleiner  als  in  Florenz,  und  in 
Florenz  kleiner  als  im  mittleren  Deutschland.  Zu  Karasjok  69  ".3  NBr.  (Lappland) 
war  das  Maximum  in  den  Wintermonaten  circa  doppelt  so  gross,  als  das  Minimum 
im  Sommer.  1) 


>)  Nach  Simpson  s.  Met.  Z.  1905  S.  267, 
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In  Batavia  ist  der  jährliche  Gang  ein  doppelter  mit  Maximis  im  April  and 
November  (zu  Ende  und  bei  Beginn  der  Kegenzeit)  und  Minimis  im  Februar  (Regeu- 
monat)  und  September  (trockener  Monat). 

In  Melbourne  ist  der  Gang  der  umgekehrte  von  jenem  in  der  nördlichen 
Halbkugel:  Maximum  im  August,  Minimum  Februar  und  März,  aber  der  gleiche  in 
Bezug  auf  die  Jahreszeiten. 

Mit  zunehmender  Erhebung  über  die  Erdoberfläche  wird  die  Amplitude  der 
jährlichen  Periode  kleiner.  Auf  dem  Sonnblickgipfel  (3106  m)  ist  nach  den  Messong-en 
Peter  Lechners  der  jährliche  Gang  zwar  jenem  in  der  Niederung  ähnlich,  aber 
die  Amplitude  (die  Jahresschwankung)  schon  sehr  gering. 

2.  Der  tägliche  Gang.  Der  tägliche  Gang  der  atmosphärischen  Elektrizität 
an  verschiedenen  Orten  zeigt  eine  geringere  Übereinstimmung  als  der  jährliche. 
An  den  meisten  Orten  aber  treten  zwei  Maxima  und  zwei  Minima  des  Potential- 
gefälles auf,  erstere  am  Vormittage  und  am  Abende,  letztere  nachmittags  und  in 
der  Nacht.  Eine  Analogie  mit  dem  täglichen  Gange  des  Barometers  ist  vielfach 
nicht  zu  verkennen.  Als  Beispiel  mögen  die  Ergebnisse  der  Messungen  Exners  zu. 
Luxer  in  Oberägypten  angeführt  werden  dann  jene  zu  Florenz,  zu  Earasjok  und  anf 
dem  Sonnblickgipfel  (nach  Conrad). 

Täglicher  Gang  des  elektrischen  Potentialgefälles.     Volt  pro  Meter. 

Mittn.            2              4              6              8           10      Mittg.  2            4            6            8           10 

Luxor.    März. 

17        -_39«        _38        —  5            5      —31       —81  —85*    —22          69        119          91 

Florenz.     Jahr. 

5        —20          —28*      —15            3            7—3  —14*    —  8          13          91          29 

Karasjok  69.3  N.    Jahr. 

—15        —49          -54*      —32        —6            6            4*  7            22          43          49          26 

Sonnblick  3100  m  (47^  N).  Sommer. 

1.9     —  3.0       —  6.4*   —  6.1     —3.1         0.2         1.8  1.0*         1.0         2.9         5.0         k2 

Die  folgenden  Figuren  S.  551  zeigen  nach  Chauveau  den  täglichen  Gang' 
der  Luftelektrizität  an  einigen  Orten. 

Im  Sommer  findet  man  in  den  gemässigten  Klimaien  in  der  Nähe  des  Bodens  das  Haupt- 
minimum in  den  wärmsten  Stunden  am  Nachmittage,  das  kleinere  Minimum  bei  Nacht.  Im 
Winter  wird  das  Nachmittagsminimum  schwächer,  verschwindet  selbst  ganz,  während  das  nächtliche 
Minimum  sich  vertieft.  Batavia  zeigt  den  Sommertypus,  Sodankylä  (und  Karasjok)  den  Winter- 
typus der  gemässigten  Zonen.  Auf  dem  Eiffelturm  in  300  m  ist  das  Nachmittagsminimum  fast 
verschwunden.  Die  Beobachtungen  auf  dem  Sonnblickgipfel,  (sowie  auch  ältere 
von  Exner  auf  dem  Schafberggipfel,)  ergaben  nur  geringe  Änderungen  der  Elek- 
trizität im  Laufe  des  Tages,  aber  diese  recht  übereinstimmend  mit  (dem  Wintertypus)  der 
'Niederung.  Dreimonatliche  Beobachtungen  im  Sommer  am  Observatorium  des  Herrn  Teisserenc 
de  Bort  zu  Trappes  auf  einem  freien  Pfeiler  20  m  über  dem  Boden,  zeigen  gleichfaUs  den 
Wintertypus.  Chauveau  schliesst,  dass  ein  ausgeprägtes  Nachmittagsminimum  dann  eintritt, 
wenn  der  Beobachtungsort  nicht  genügend  frei  ist  vom  Einflüsse  benachbarter  Gebäude  oder 
Bäume.  Dagegen  zeigt  die  Tageskurve  von  Trappes  den  normalen  Gang  an  einem  vom  Ein* 
flösse  des  Bodens  und  der  Umgebung  freien  Orte.  Derselbe  nähert  sich  hier  dem  «Wintertypus'. 
Mache  fand  später  in  Luxor,  wie  Exner,  eine  schöne  doppelte  Periode,  dagegen  war  nur  150  m 
höher  auf  dem  Kandgebirge  diese  Periode  schon  stark  abgeflacht  (unten  Extreme  50  und  300  Volt, 
oben  nur  mehr  110  und  160  Volt). 

Nach  Chanveau  besteht  der  Charakter  der  wahren  vom  Boden  nnd  der  Um- 
gebung unbeeinflussten   täglichen  Schwankung   der  atmosphärischen  Elektrizität  in 
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einer  einfachen  Oszillation  mit  einem  Maximum  am  Nachmittage  und  einem  Minimum  nm 
4^  bis  5**  morgens.  Eine  Analogie  mit  dem  jährlichen  Gange  würde  hiernach  gänz- 
lich fehlen.  Auch  Fr.  Exner  kommt  zu  dem  Schlüsse,  dass  der  normale  tägliche 
Verlauf  des  Potentialgefälles  durch  eine  einmalige  tägliche  Periode  gegeben  ist. 

Die  vielfach  auftretende  doppelte  Periode  entsteht  vielleicht  durch  Stl)rung  dieser  einfachen 
Periode  infolge  des  Auftretens  einer  Mittagsdepression  des  Potentialgefälles.  Biese  Depression 
tritt  hauptsächlich  in  trockenen  Gegenden  und  im  Sommer  auf  und  scheint  die  Folge  einer 
negativ-elektrischen  Schichte  zu  sein,  die  sich  zur  [Mittagszeit  über  dem  Beobachtuugsorte  bildet, 
sich  auch  in  einer  starken  Absorption  der  ultravioletten  Sonnenstrahlung  um  Mittag  herum 
äussert,  und  deren  Höhe  nur  einige  hundert  Meter  betragen  dürfte.  Exner  denkt  an  eine  Staub- 
schicht, die  sieh  nachmittags  infolge  der  aufsteigenden  Luftbewegung  in  der  Höhe  bildet. 

B.  Störungen  im  luftelektrischen  Felde  der  Erde.  Elektrizität 
der  Wolken  und  Niederschläge.    Wolken  und  Niederschläge  bewirken  rasche 


Fig.  88. 
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unregelmässige  und  oft  sehr  starke  Änderungen  (von  1 000  Volt  und  darüber  selbst 
ohne  Blitze)  der  atmosphärischen  Elektrizität  zugleich  mit  häufigem  Wechsel  positiver 
und  negativer  Spannung.  Der  ganze  Charakter  der  elektrischen  Erscheinungen  bei 
Niederschlägen  ist  der  einer  Störung  der  normalen  Luftelektrizität  bei.  heiterem 
Wetter,  die  mit  den  Niederschlägen  auch  wieder  verschwindet.  Wie  schon  Dell- 
mann  und  Palmieri  bemerkt  haben,  herrscht  unter  einer  regnenden  Wolke  meist 
eine  zonenartige  Verteilung  der  Elektrizität.  Beim  Herannahen  der  Niederschläge 
beobachtet  man  zuerst  abnorm  hohe  positive,  in  der  Mitte  der  Regenwolke  aber 
negative  Elektrizität,  die  auch  oft  noch  auf  der  Rückseite  längere  Zeit  anhält.  Da- 
zwischen stellen  sich  häufige  Zeichenwechsel  ein.  Gleichzeitig  mit  einem  Blitze  tritt 
gewöhnlich  eine  sprungweise  mit  Zeichenwechsel  verbundene  Änderung  der  Elektrizität 
ein,  die  z.  T.  jedenfalls  durch  eine  Influenzwirkung  auf  die  Zuleitungsvorrichtungen 
bewirkt  ist,  doch  beibt  das  neue  Vorzeichen  des  Potential gef alles  meist  noch  eine 
Zeit  lang  bestehen.  Dieser  Umstand  beweist,  dass,  nachdem  die  eine  Elektrizitäts- 
art sich  in  dem  Blitze  entladen  hat,  nun  eine  entgegengesetzte  Ladung  in  der  Wolke 
(oder  in  der  Luft)  enthalten  ist  (Elster  und  Geitel). 
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Der  Sitz  der  Elektrizität,  welche  diese  Störungen  erzeugt,  liegt  offenbar  in 
den  Niederschlägen  selbst.  Die  spezielleren  Kenntnisse  über  die  elektrische  Natur 
der  letzteren  verdankt  man  Elster  und  G eitel  Dieselben  fanden,  dass  die  Nieder- 
schläge (Kegen,  Graupele  Hagel,  Schnee)  bald  eine  positive,  bald  eine  ne^tive 
Ladung  haben,  die  keineswegs  zumeist  mit  dem  Potentialgefälle  der  Luftelektrizität 
übereinstimmt,  der  Fall  eines  entgegengesetzten  Vorzeichens  ist  der  häufig-ere.  Hohe 
Werte  der  Niederschlagselektrizität  können  bei  sehr  kleinen  Werten  des  äusseren 
Potentialgefälles  eintreten.  Blitze  bewirken  stossartige  Schwankungen  von  kurzer 
Dauer,  bei  sehr  starken  Gewittern  machen  dieselben  eine  zuverlässige  Registrierung 
unmöglich.  Auch  bei  Eegen,  Graupeln  und  Schneefällen  ohne  Blitzentladungen 
können  starke  elektrische  Störungen  und  hohe  Ladungen  der  Niederschläge  beob- 
achtet werden,  besonders  wenn  das  Wetter  böenartigen  Charakter  hat.  Weit  aus- 
gedehnte schwache  Eegenfälle  aus  hohen  Stratuswolken  geben  bei  schwachem  Poteu- 
tialgefälle  kaum  merkliche  Anzeichen  von  Elektrisierung.  Vor  Gewittern,  so  lange 
weder  am  Beobachtungsorte  selbst,  noch  aus  den  daselbst  sichtbaren  Wolken  Nie- 
derschläge fallen,  ist  kein  abnormer  Wert  des  Potentialgefälles  zu  bemerken.  Erst 
nachdem  von  dem  unteren  Rande  einer  flaufenwolke  Regenstreifen  herabgehen,  wirkt 
sie  wie  ein  elektrisierter  Körper  auf  die  Messapparate  ein. 

Das  Potentialniveau  der  einzelnen  Tropfen  ergiebt  sich  aus  Elster  und 
Gelte Is  Messungen  meist  zu  0 — 30  Volt,  selten  darüber. 

Nach  den  Registrierungen  der  Niederschlags-Elektrizität  von  H.Ger  dien  in 
Göttingen  hat  die  Form,  in  der  die  Niederschläge  erfolgen,  Einfluss  auf  deren  Elektrizität. 

Landregen  sind  meist  von  negativem  Potentialgefälle  begleitet,  das  während  derselben 
auf  1000 — 2000  Volt/m  anwachsen  kann,  charakteristisch  ist  das  seltene  Vorkommen  starker 
positiver  Elektrizität. 

Die  Böenregen  sind  charakterisiert  durch  periodisch  wechselnde  Elektrizität.  Nicht  selten 
werden  dabei,  namentlich  kurz  vor  dem  Fallen  grosser  Tropfen,  oder  Graupel-  und  Hagelkörner 
Potentiale  von  4000 — 6000  Volt/m  erreicht,  die  oft  innerhalb  weniger  Sekunden  das  Vorzeichen 
wechseln.  Beim  Heranziehen  der  Front  der  Böen  wurde  meist  starkes  positives  Potentialgefälle 
beobachtet 

Die  Gewitterregen  sind  vor  allem  quantitativ  von  den  Böenregen  unterschieden,  es 
kommen  bei  ihnen  Potentiale  von  10000  Volt/m  nicht  so  selten  vor  und  die  durch  die  Nieder 
schlage  der  Erde  zugeführten  Ströme  übersteigen  oft  die  Stärke  von  10 — 12  Amp/cm'.  Der  Maximal 
.wert  wird  innerhalb  weniger  Sekunden  erreicht,  erfolgt  dann  eine  Entladung,  so  ist  oft  in  kurzer 
Zeit  schon  wieder  der  gleiche  Wert  erreicht  oder  überschritten,  oder  es  erfolgt  rasch  ein  Vor- 
zelchenwechsel  und  ein  rapides  Anwachsen  der  Stärke  der  entgegengesetzten  Elektrizität  Die 
Wechsel  erfolgen  so  schnell,  dass  es  kaum  möglich  ist,  die  Niederschlags-EUektrizität  genau  ihrem 
Verlaufe  nach  zu  registrieren.  Bei  den  meisten  Gewittern  war  die  der  Erde  zugeführte  Ladung 
deutlich  überwiegend  eine  negative. 

C.  Über  die  Ursache  der  Luft-  und  Wolken-Elektrizität.  Die 
gegenwärtigen  Ansichten  darüber  haben  ihren  Ausgangspunkt  genommen  von  der 
Erscheinung  der  allmäligen  Elektrizitätszerstreuung  in  der  Luft,  oder  von  der  Ent- 
ladung positiv  oder  negativer  geladener  isolierten  Körpern  in  der  Luft*) 

Die  Gase  selbst  sind  im  natürlichen  Zustande  Nichtleiter  der  Elektrizität.  Man  schrieb 
deshalb  früher  diese  allmähliche  Entladung  dem  Staub-  und  Wassergehalt  et«,  der  Luft  zu.    Aber 


1)  W.  Linss  hat  zuerst  die  Elektrizitätszerstreuung  in  der  Luft  eingehender  verfolgt.  Seine 
Versuche  ergaben,  dass  der  Elektrizitätsverlust  in  freier  Luft  in  einer  Minute  1  Prozent  der 
konstant  gehaltenen  Ladung  beträgt,  so  dass  in  100  Minuten  eine  Elektrizitätsmenge  in  die  Luft 
entweicht,  die  dieser  Ladung  gleichkommt.     Met.  Z.  1887.     S.  345  etc. 
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JSlster  und  G eitel  haben  zuerst  gezeigt,  dass  die  Entladung  gerade  umgekehrt  in  nebliger  und 
getrübter  Luft  langsamer  erfolgt. 

£s  war  zwar  lange  schon  bekannt,  dass  Flammen  Leiter  der  Elektrizität  sind,  aber  erst 
Oiese  hat  nachgewiesen,  dass  dieselben  nicht  nach  der  Art  metallischer  Leiter  wirken,  sondern 
dass  ihr  Leitvermögen  auf  ähnlichen  Verhältnissen  beruht,  wie  das  der  elektrolytischen  Leiter. 
Die  Flammengase  enthalten  in  geringer  Menge  positiv  und  negativ  elektrische  Teilchen,  und  man 
kann  annehmen,  dass  sie  ähnlich  wie  die  elektrolytischen  Jonen  durch  Dissoziation  neutraler  Gas- 
moleküle  sich  bilden.  Man  hat  deshalb  diese  Teilchen  gleichfalls  Jonen  genannt.  Neuerlich 
wurde  auch  die  Beobachtung  gemacht  (schon  von  Böntgen  selbst)  dass  die  sog.  Böntgenstrahlen 
gleichfalls  die  Luft  leitend  machen,  und  man  nimmt  in  Analogie  mit  dem  vorigen  Falle  auch  in 
letzterem  Falle  an,  dass  durch  diese  Strahlen  in  der  Luft  aus  den  neutralen  Molekülen  positive 
und  negative  Jonen  erzeugt  werden;  die  ersteren  bedingen  die  Zersteuung  (Neutralisierung)  der 
negativen,  die  letztereren  die  der  positiven  Elektrizität.  Eine  andere  Quelle  der  „Jonisierung  der 
Liuft'  ist  in  den  «Kathodenstrahlen*  gefunden  worden,  (durch  welche  auch  nach  Lenard  die 
Entladung  negativ  geladener  Metalle  im  ultraviolettem  Licht  ihre  Erklärung  findet)  und  femer 
auch  in  den  sog.  „Bequerelstrahlen*^.  Bequerel  fand,  dass  das  metallische  Uran  die  Fähigkeit 
besitzt,  benachbarte  geladene  Konduktoren  zu  entladen  Diese  „Jonisierung"  der  Luft  kommt 
aber  nicht  dem  Uran  selbst  zu,  sondern  gewissen  in  verschwindender  Menge  demselben  beigemeng- 
ten anderen  Metallen,  dem  Radium  und  dem  Polonium,  welche  sich  überdies  auch  in  thorhaltigen 
Mineralien  vorfinden.  Körper,  welche  wie  Radium  und  Polonium  die  Eigenschaft  haben,  geladene 
Konduktoren  zu  entladen,  die  Luft  zu  jonisieren,  nennt  man  radio  activ.  Sie  senden  Stralüen 
aus,  die  im  wesentlichen  mit  den  Kathodenstrahlen  übereinstimmen. 

Einige  Eigenschaften  der  Gasjonen.  Unter  den  oben  spezieller  angeführten  Ein- 
flüssen spalten  sich  die  neutralen  Luftmoleküle  in  positiv  und  negativ  geladene  komplexe  Mole- 
küle, Jonen.  Diese  bewegen  sich  in  einem  elektrischen  Felde  mit  einer  gewissen  Geschwin- 
digkeit und  darauf  beruht  ja  auch  ihre  Fähigkeit,  geladene  Körper  zu  entladen.  Die  Beweg- 
lichkeit der  negativen  Jonen  ist  etwas  grösser  (etwa  1 Y2  mal)  als  die  der  positiven ,  aber  bei 
beiden  viel  grösser  als  bei  den  elektrolytisohen  Jonen  *)  infolge  der  Verschiedenheit  der  Wider- 
stände in  Wasser  und  in  der  Luft.  Die  Luftjonen  haben  die  wichtige  Eigenschaft,  in  einem  mit 
Wasserdampf  übersättigten  Räume  Kerne  zu  bilden,  um  welche  der  Wasserdampf  sich  in  Tröpfchen- 
form verdichtet.  Aus  der  Zahl  dieser  in  einem  gegebenen  Lufträume  gebildeter  Wassertröpfchen 
hat  J.  J.  Thomson  die  Zahl  der  Jonen  in  demselben  bestimmt.  In  negativ  jonisierter  Luft  tritt 
die  Nebelbildung  schon  bei  schwächerer  Expansion,  also  bei  geringerer  Abkühlung  ein,  als  in 
solcher,  welche  positive  Jonen  enthält '^). 

Die  Jonisierang  der  atmosphärischen  Luft  als  Quelle  der  Luft- 
elektrizität. Die  allmähliche  Entladung  elektrisch  geladener,  isoliert  gehaltener 
Körper  in  freier  Luft  lässt  darauf  schliessen,  dass  auch  die  Atmosphäre  stets  mehr 
oder  weniger  positive  und  negative  Jonen  enthält^).  Die  Messungen  der  Elek- 
trizitätszerstreuung liefern  ein  Mass  für  die  Zahl  der  positiven  und  negativen 
Jonen  in  der  Volumeneinheit  also  für  die  Stärke  der  Elektrisierung  der  Luft. 
Der    sog.   Zerstreuungs-Koeffizient    (a)    ist    der    (hundertfache)    Quozient    aus     der 


1)  Die  Geschwindigkeit  der  Jonen  in  der  Atmosphäre  ist  bei  einem  Potential  von  IV/m 
zirka  1.4  cm  pro  Sekunde. 

2)  Um  in  anfänglich  gesättigter  völlig  staubfreien  Luft  die  Übersättigung  (beiläufig  die 
4 fache)  hervorzubringen,  die  nötig  ist,  um  Wasser  auf  den  negativen  Jonen  zu  kondensieren, 
genügt  es,  das  Volum  Luft  adiabatisch  auf  IV4  anwachsen  zu  lassen,  was  bei  10°  Anfangs- 
temperatur einem  Emporsteigen  der  Luft  um  zirka  2500  m  entsprechen  würde.  Dagegen  ist  bei 
Gegenwart  von  positivjen  Jonen  eine  sechsmalige  Übersättigung  notwendig,  um  eine  Kondensation 
auf  denselben  zu  bewirken.  Bei  der  Eegenbildung  werden  also  diese  letzteren  vorerst  zurück- 
bleiben.    (Nach  C.  T.  Wilson.    Xature,  June  4,  1903.    S.  a.  Met.  Z.  1897.    S.  217.) 

3)  Einem  Elektrizitätsverlust  von  1 — 2^0  der  Ladung  pro  Minute  entspricht  etwa  einer 
Zufuhr  von  30  Jonen  in  cm'. 
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Abnahme   der  Ladung  (+  oder  — )  pro  Minute,  dividiert  durch    die    Ladnngr,    also 
100  (de:e). 

Zerstreuungsmessungen  sind  deshalb  neben  den  Messungen  des  Potential- 
gefälles, der  wichtigste  Teil  der  Beobachtungen  der  atmosphärischen  Elektrizität 
geworden  *), 

Je  mehr  freie  Jonen  vorhanden  sind,  desto  grösser  wird  die  Leitungrsfähig^keit 
der  Luft  sein.  Grossem  Jonengehalt  wird  demnach  ein  kleines  Potentialg-efälle  ent- 
sprechen. Luftströmungen  bringen  ihren  Jonengehalt  mit.  Aus  grösseren  Höhen 
herabsinkende  Luftmassen  zeigen  einen  höheren  lonengehalt,  grössere  Zerstreu ungs- 
koefüzienten,  wie  die  Beobachtungen  bei  Föhnwind  (Czermak  in  Innsbruck,  Gockel 
etc.)  gezeigt  haben.  Auch  bei  Ballonfahrten  fand  man  (Ebert)  eine  mit  der  Höhe 
zunehmende  Zerstreuungsgeschwindigkeit  der  Elektrizität.  Bei  der  Fahrt  am  1 7.  Ja- 
nuar tdOl  z.B.  in  einem  Barometermaximum,  d.i.  im  Gebiete  einer  herabsinken- 
den Luftbewegung  und  klarer  Witterung,  erreichte  die  Zerstreuungsgeschwindigkeit 
in  ca.  2400  m  Seehöhe  13.9  Proz.  für  positive  Elektrizität  (23 mal  grösser  als  gleich- 
zeitig unten  in  München)  und  1 7.5  Proz.  in  2900  m  für  negative  Elektrizität.  Die 
unipolare  Leitungsfähigkeit  der  Luft  (a  sehr  ungleich  für  -h  oder  —  E> 
nimmt  mit  der  Höhe  ab,  während  die  gesamte  Jonenmenge  zunimmt. 

Auf  Bergspitzen  findet  man  die  Zerstreuung  der  negativen  Elektrizität  viel 
grösser  als  die  der  +  Elektrizität.  Es  betrug  z.  B.  bei  klarem  Wetter  auf  dem 
Säntis  (2500  m)  der  Zerstreuungskoeffizient  -fa  nur  1.8  Proz.,  dagegen  — a  7^©, 
auf  dem  Gornergrat  (3140)  -f-a  0.7,  — a  6.6^/0,  während  unten  im  Thale  in  Zermatt 
(1620  m)  der  Zerstreuungskoeffizient  für  beide  Elektrizitäten  nahezu  der  gleiche  war 
(4V2^/o).  Dies  stimmt  ja  mit  dem  grossen  -f- Potentialgefälle,  das  man  auf  Berg- 
spitzen meist  findet.  In  der  Nähe  von  Wasserfällen  dagegen  ist  -f-a  grösser  als 
—  a.  Elster  und  Geitel  fanden  ferner,  dass  die  Elektrizitätszerstreuung  um  so 
kleiner  wird,  je  trüber  die  Luft  ist,  und  dass  sie  besonders  bei  Nebel  sehr  gering  ist 

Die  Radioaktivität  der  Luft  (deren  Jonenreichtum  oder  E.-Zerstreuung)  scheint 
von  der  Nordsee  gegen  die  Alpen  hin  zuzunehmen,  sehr  gross  wurde  dieselbe  auf 
Spitzbergen  (Elster)  und  in  Lappland  gefunden  (Simpson). 

Schon  Linss  hatte  beobachtet,  dass  der  jährliche  Gang  der  Elektrizitäts- 
Zerstreuung  dem  jährlichen  Gange  des  luftelektrischen  Potentials  entgegengesetzt 
verläuft.  Die  Registrierungen  der  Elektrizitätszerstreuung  in  Kremsmünster  ebenso 
die  Beobachtungen  in  Wolfenbüttel  haben  das  Resultat  von  Linss  bestätigt. 

Die  Mittel  der  Jahreszeiten  für  Kremsmünster  sind: 
Winter    Frtihl.     Sommer    Herbst    Jahr  Winter    Frühl.     Sommer    Herbst    Jahr 

Mittleres  a  —  a :  -f-  a  =  q 

.93*         1.36        1.50  1.36      1.29  1.33        1.14*         1.17  1.24       1.22 

Die  negative  Elektrizitätszersteuung  ist  im  Mittel  fast  um  1/4  grösser  als  die 
positive,  im  Winter  im  Maximum  um  V». 

Die  tägliche  Periode  der  Elektrizitätszerstreuung  hat  in  Kr.  ein  Minimum 

1)  Elster  und  Geitel  haben  die  Methoden  dieser  Messungen  ausgearbeitet.  Hat  der 
Zerstreuungskörper,  dereinem  Exner 'sehen  Elektroskop  aufgesetzt  wird,  die  Ladung  e  und  nimmt 
die  Ladung  in  einer  Minute  um  den  Betrag  de  ab,  so  nennt  man  das  prozentisch  genommene 
Verhältnis  de:e,  den  Zerstreuungskoeffizienten  a,  der  -|-  oder  —  sein  kann.  Im  allgemeinen  ist 
an  der  Erdoberfläche  meist  —  a  grösser  als  -(-  a« 
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um  6-  7  h  morgens  und  7 — 8  h  abends,  und  erreicht  die  Maxima  um  ih  nachmittags 
und  etwa  um  Mitternacht.  Das  Potentialgefälle  nimmt  ab  mit  der  Elektrizitäts- 
zerstreuung, wie  zu  erwarten  (Zerstreuung  0 — 0.5,  Potential  180  V/m;  Zerstreuung 
über   2.5,  Potentialgefälle  63  V/m). 

Auf  Bergen  wird  der  tägliche  Gang  der  E.-Zerstreuung  (u.  des  Staubgehaltes 
der  Luft)  durch  die  aufsteigende  und  absteigende  Luftbewegung  bestimmt,  wie  Con- 
rad für  den  Sonnblick,  Ficker  und  Defant  für  den  Patscherkofel  nachgewiesen 
haben.  Die  Zerstreuung  nimmt  um  Mittag  ab,  der  Staubgehalt  aber  zu.  Der  ab- 
steigende (jonenreichere)  Nachtwind  erhöht  die  Zerstreuung.  —  An  den  Küsten  bringt 
der  Seewind  nach  Lüdeling  grössere  £.-Zerstreuung  als  der  Landwind. 

Die  Zerstreuung  ist  an  sonnigen  Tagen  grösser  als  an  bewölkten  und  wächst 
mit  zunehmender  photochemischer  und  thermischer  Strahlung.  Mit  Zunahme  der 
Temperatur  nimmt  die  Zerstreuung  zu,  ebenso  auch  mit  dem  Dampfdruck  (was  ja 
nahe  dasselbe). 

Die  Ursache  der  Jonisierung  der  Luft  hat  man  (in  Übereinstimmung  mit 
Lenard's  Experimenten)  zunächst  in  der  Strahlung  der  Sonne  gesucht,  und  zwar  in 
den  Strahlen  kürzester  Wellenlänge  (ultraviolett)  oder  in  den  Kathodenstrahlen,  die 
schon  in  den  höchsten  Schichten  der  Atmosphäre  absorbiert  werden  0.  Man  kann 
auch  an  eine  spontane  Dissociation  neutraler  Moleküle  in  -ha — Jonen  denken,  oder 
an  die  Anwesenheit  einer  radioaktiven  Substanz  in  Atmosphäre  selbst^).  Am  be- 
merkenswertesten ist  die  Entdeckung,  von  Elster  und  Geitel  über  die  relativ 
grosse  Badioaktivität  der  Bodenluft,  welche  namentlich  von  Ebert  weiter 
verfolgt  worden  ist.  Auch  nach  Lincke  ist  die  Hauptquelle  der  Jonisierung  an  der 
Erde  zu  suchen.  Im  Erdboden,  im  Schlamme,  sowie  in  vielen  Quellen  sind  Spuren 
einer  radioaktiven  Substanz,  namentlich  Radium  enthalten,  welche  der  Bodenluft  die 
auffallend  höhere  Jonisierung  ertheilt,  „dringt  diese  stark  jonisierte  Luft  aus  den 
Erdboden  heraus  in  die  freie  Atmosphäre,  so  muss  sie  bei  der  Wanderung  durch  die 
Erdkapillaren  an  die  Wände  derselben  vorwiegend  negative  Elektrizität  abgeben; 
Luft  mit  einem  Überschuss  positiver  Jonen  tritt  deshalb  aus  dem  Erdboden  her- 
aus und  wird  von  hier  aus  durch  Winde,  aufsteigende  Luftbewegung  auch  den  höheren 
Schichten  der  Atmosphäre  mitgetheilt".  Hierdurch  erklärt  sich  nach  Ebert  die  negative 
Eigenladung  der  Erde,  sowie  der  Überschuss  an  freien  positiven  Jonen  in  der  Atmosphäre, 
namentlich  in  den  unteren  Schichten  derselben,  die  Ei*scheinung  des  permanenten 
elektrischen  Feldes  mit  nach   oben  hin  positivem  Gefälle*)    (Ebert).      Nebelbildung 


1)  Elster  und  Qeitel  haben  gefunden,  dass  das  Poteutialgefälle  mit  der  AktiuitHt  des 
Sonnenlichtes,  d.  i.  bei  Zunahme  der  ultravioletten  Strahlen,  abnimmt. 

2)  Frisch  gefallener  Regen  ist  radioaktiv,  ebenso  frisch  gefallener  Schnee. 

3)  Der  gewöhnliche  Boden  enthält  etwa  Va  bis  V<  seines  Volumens  Luft.  Ebert  zeigt, 
dass  auch  in  quantitatiyer  Hinsicht  sich  die  fortgesetzte  Regenerierung  der  negativen  Erd- 
elektrizität mit  den  obigen  Annahmen  erklären  lässt.  Bodenluft  vermag  etwa  600  +  ^^^  —  Jonen 
pro  Sekunde  u.  ccm  zu  erzeugen,  während  in  gewöhnlicher  Luft  nur  14^35  Jonen  pro  Sekunde 
u.  ccm  regneriert  werden. 

S.  Arrhenius  erklärt  die  negative  Ladung  der  Erde  folgendermassen :  Die  negativen  Jo- 
nen kondensieren  Dämpfe  leichter,  als  die  positiven.  Die  Atmosphäre  der  Sonne  ist  durch  die 
ultraviolette  Strahlung  jonisiert.  Die  dadurch  entstehenden  negativ  geladenen  Teilchen  werden 
durch  den  Lichtdruck  von  der  Sonne  fortgetrieben  und  laden  die  Atmosphären  der  Himmelskörper 
negativ,  bis  deren  Ladung  so  gross  wird,  dass  Entladungen  eintreten  und  Kathodenstrahlen  gc- 
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und  Dnnstschichten  hindern  die  freie  Bewegung  der  Jonen.  Die  aus  der  Crde  aus- 
tretenden positiven  Jonen  sammeln  sich  daher  in  der  Nähe  der  Erdoberfläche  nnd 
liefern  eine  über  dem  Boden  lagernde  positiv  geladene  Schicht ,  wie  sie  schon  oben 
bei  Nebel  konstatiert  worden  ist. 

Zölss  fand  in  einer  Höhle  bei  Eremsmünster  eine  genaue  Übereinstimmnng 
zwischen  den  Änderungen  des  Luftdruckes  und  jenen  der  Zerstreuung,  steinendem 
Barometer  entspricht  abnehmende  Jonisierung,  fallendem  Barometer  wachsende  (mit 
einer  gewissen  Verspätung),  doch  stellte  sich  ein  Überwiegen  der  positiven  Jonen  nicht  ein. 
Auch  die  Beobachtungen  in  freier  Luft  ergaben  ähnliches.  J.  Don  in  England  fand 
(British  Assoc.  1904  S.  469)  gleichfalls  Abnahme  der  Leitfähigkeit  der  Luft  bei  stei- 
gendem Barometer  und  umgekehrt.  Doch  ist  nach  Gockel  und  anderen  die  Joni- 
sierung  der  Luft  durchaus  nicht  allein  in  der  Radioaktivität  der  Bodenluft,  sondern 
auch  in  der  Jonisierung  durch  die  ultraviolette  Sonnenstrahlung  zu  suchen. 

Die   Elektrizität  der  Niederschläge.     Gewitter-Elektrizität     Elster 
und  Geltel  sowie  Ger  dien  (s.  o.)  fanden  den  Regen  meist  negativ  geladen.     Um 
eine  Kondensation  des  Wasserdampfes  auf  negativ  geladene  Jonen  zu  liefern,  ist»  wie 
schon  bemerkt,  ein  geringerer  Grad  von  Übersättigung  nötig,  daher  wird  eine  Wolke 
zuerst  ein  Gemisch    von    negativ    geladenen  Tropfen  und   Luft  sein,  die  noch  freie 
positive  Jonen  enthält,  sie  wird  also  nach  aussen  nicht  elektrisch  wirken.    Die  geringe 
Ladung,  die  jeder  kleine  Tropfen  hat^  kann   aber   genügen,  die  Tropfen  zur  Ver- 
einigung zu  bringen,  (wie  Rayleigh  gezeigt  hat)  welche  nun  eine  grössere  Menge  von 
Elektrizität  auf  ihrer  Oberfläche  vereinigen  und  jetzt  gross  genug  sind,  um  schneller 
zu  fallen  *).   Derart  entsteht  eine  Trennung  der  positiven  und  negativen  Jonen,  und  eine 
elektrische  Spannung  (Potentialdifferenz).    Bei  weitergehender  Abkühlung  und  Über- 
sättigung der   Luft  werden  auch  die  -f-  Jonen  zu  Kondensationskemen,  und  liefern 
nun  positiv  elektrische  Wolken  und  Niederschläge.     Da  die  mit  Nebel  erfüllte  Luft 
fast  vollkommen  isoliert,  so  können  sich  die  dabei  entstehenden  Potentialdifferenzen 
nur  durch  disruptive  Entladungen  ausgleichen.    Es  ist  aber  unrichtig,  sich  die  Wolken 
als  an  ihrer  Oberfläche  geladene  Leiter  vorzustellen,  was  auch  den  Formen  der 
Blitzentladungen  widerspricht. 

Derart  gestattet  uns  die  „Jonentheorie"  eine  Erklärung  der  Gewitter-Elekti-i- 
zität,  der  Entstehung  der  disruptiven  Entladungen  der  Wolken  in  Form  der  Blitze. 
Vor  dem  Gewitter  sind  besondere  anormale  elektrische  Verhältnisse  nicht  vorhanden. 
Das  Potentialgefälle  bleibt  constant,  bis  die  ersten  Regentropfen  fallen,  dann  erst 
beginnen  die  Sprünge  zwischen  -+-  und  —  Elektrizität.  (Zuweilen  soll  vor  Gewittern 
die  elektrische  Zerstreuung  etwas  steigen.)  Die  elektrischen  Potentialdifferenzen,  die  sich 
im  Blttze  ausgleichen,  sind  nicht  die  Ursache,  sondern  die  Folge  der  Regengüsse. 
Die  Niederschläge  führen  zumeist  negative  Elektrizität  zur  Erde. 

Elster  und  G eitel  haben  die  Elektrizität  gemessen,  die  ein  Gramm  Regen- 
wasser mit  sich  führt.      Andererseits  hat  Ebert  mit  Hilfe  seines  Aspirationsappa- 

bildet  werden,  M-elche  die  Ladung  zur  Sonne  zurückführen.    Proc.  R.  Soc.  Vol.  73  (1904)  496,    On 
the  Electric  Equilibrium  of  the  sun. 

1)  Es  ist  nicht  richtig  anzunehmen,  dass  durch  das  Zusammenfliessen  vieler  kleiner  Tropfen 
einer  Wolke  eine  grosse  elektrische  Potentialdifferenz  und  entsprechende  Wirkung  nach  aussen 
entsteht,  wie  schon  Everett  1684  gezeigt  hat.  Die  Potentialsumme  auf  einem  aussenliegenden 
Punkt  l[q  :  r]  bleibt  ungeändert,  das  Quantum  q  wird  nicht  vermehrt,  sondern  nur  die  elektrische 
Dichte  auf  den»  nun  grösseren  Tropfen  vermehrt. 
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rates  die  Elektrizitäts-Mengen  in  der  Höhe  der  Haufenwolken  gemessen,  und  Conrad 
die  Wassermenge  derselben  pro  Kubikmeter.  Daraus  lässt  sich  die  Elektrizitäts- 
menge bemessen,  welche  aus  der  Fällung  sämmtlicher  Jonen  sich  ergiebt.  Das 
Resultat  ist  nur  etwas  grösser,  als  Elster  und  Geitel  direkt  gefunden  haben. 

Die  Sonnenwärme  hebt  die  Wasserdämpfe  in  die  Atmosphäre,  bei  der  Condensation 
derselben  entsteht  die  elektrische  Ladung,  und  die  Schwerkraft,  die  den  Fall  der 
Regentropfen  bewirkt,  lässt  dann  die  gewaltigen  Potentialdifferenzen  entstehen,  die 
sich  in  den  Blitzen  entladen. 

Der  Ausbau  der  hier  skizzierten  Theorie  verspricht  uns  eine  vollkommen 
physikalisch  begründete  Theorie  der  Luft-  und  Wolkenelektrizität  zu  liefern. 


Sechstes  Kapitel. 

Einige  der  wichtigsten  mathematisch -physikalischen 

Theorien  der  Meteorologie. 

Elementare  Theorie  der  Luftbewegungen  in  den  atmosphärisclien  Wirbeln 

unter  dem  Einfluss  der  Reibung. 

Für   stationäre  Bewegungen,  die   ohne  Eeibung  der  bewegten  Luftmassen  er- 
folgen, haben  wir  schon  früher  die  Gleichung  aufstellen  können: 

G  =  2cöV8in^  +  -  , 
r 

wenn  G  die  Gradientkraft,  r  der  Krümmungsradius  der  Bahn.     Das  Zeichen  +  gilt 
für    cyklonische   Bewegungen,   das   Zeichen  —  für  anticyklonale   Bewegungen.     Die 
Bewegung    erfolgt    dann    in    der    Eichtung    der    Tan- 
gente der  Isobaren  oder  senkrecht  auf  die  Eichtung  des  Fig.  89. 
Gradienten,  der  Ablenkungswinkel  a  ist  90^.     Es  findet      Minimum 
keine  Zunahme  der  Beschleunigung  mehr  statt,  die  Be- 
wegung ist  eine  gleichförmige  geworden,  die  Ablenkungs- 
kräfte: die  gewöhnliche  Fliehkraft  v2:r  und  die  Ablen- 
kungskraft der  Erdrotation,  halten  dem  Gradienten  das 
Gleichgewicht.     Solche  Bewegungen  haben  wir  thatsäch- 
lich    in  den  höheren  Schichten  der  Atmosphäre  konsta- 
tieren können. 

Auf  den  täglichen  Wetterkarten  finden  wir  aber, 
daß  die  Luft  an  der  Erdoberfläche  gegen  das  Minimum 
einströmt  (oder  vom  Maximum  abfliesst).  Der  Ablenkungs- 
winkel ist  kleiner  als  90^^,  eine  Komponente  der  Gradientkraft  wird  also  wirk- 
sam. Bleibt  die  Bewegung  trotzdem  eine  gleichförmige,  so  muß  dieser  Komponente 
eine  andere  Kraft  entgegen  wirken  und  sie  aufheben.  Es  ist  dies  die  Eeibung,  der 
Verlust  an  Geschwindigkeit,  welche  die  bewegte  Luft  an  der  Erdoberfläche  erfährt. 
Die  beistehende  Fig.  89  zeigt  näher,  nach  welchen  Gesetzen  dann  die  Luftbewegung  in 
der  Nähe  der  Erdrotation  erfolgt: 

Die  Gradientkraft  G  =  AB  zerfällt  jetzt  in  2  Komponenten.  Die  Komponente 
AC  es  G  sin  a  wird  durch  Ablenkungskräfte,  die  . '_  auf  die  Windbahn  wirken,  auf- 
gehoben.    Die  andere  Komponente,  BC,  welche  in  die  Eichtung  der  Windbahn  fällt 
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and  eine  Beschleunigung  bewirken  kann,  ist  G  cos  a.  In  dieser  Bichtung^  wirkt 
aber  auch  die  Beibang,  nnd  zwar  in  entgegengesetztem  Sinne,  als  Widerstand.  Bei 
Beginn  der  Bewegnng  anter  dem  Antrieb  der  Gradientkraft  ist  die  Geschwindig- 
keit ▼  noch  gering.  Beibang  nnd  Ablenkangskraft  deshalb  aaclt  Die  wirksame 
Komponente  des  Gradienten  AC  ist  daher  noch  grofi.  Die  Geschwindigkeit  wächst 
aber  fortwährend,  damit  zugleich  auch  Beibang  und  Ablenkangskraft,  und  zwar  so 
lange,  bis  diese  letzteren  der  Gradientbeschleunigung  das  Gleichgewicht  halten.  Die 
Geschwindigkeit  y  wird  dann  konstant,  geradeso  wie  die  eines  fallenden  Körpers 
unter  dem  Einfusse  des  Luftwiderstandes.  Für  diesen  stationären  Zustand  der  Be- 
wegung unter  dem  Einflüsse  der  Beibung  wollen  wir  nun  die  Hauptgleichungen  auf- 
stellen. 

Man  kann  die  Beibung  p  der  Geschwindigkeit  einfach  proportional  annehmen, 
wie  die  Erfahrung  ergiebt  0,  also  p  =»  x  v  setzen,  wo  x  eine  Konstante. 

Wir  haben  deshalb  G  cos  a=sxv.  Die  beiden  Grundgleichungen  der  statio- 
nären Bewegung  sind  also  (G  die  Gradientkraft): 

G  sin  a^l  a» v  sin  ^  +  ^ 
G  cos  aaexv  Y^ 

es  ergiebt  sich  daraus  für  schwach  gekrümmte  Windbahnen  (r  sehr  gross): 

2  Q)  sin  ip 

tang  a  = -. 

X 

Der  Ablenkungswinkel  er  ist  von  y  unabhängig,  er  wächst  aber  mit  der  Grösse 
der  ablenkenden  Kraft  und  nimmt  ab  mit  Zunahme  der  Beibung.  Bei  entstehenden 
Bewegungen  ist  die  ablenkende  Kraft  noch  klein,  a  daher  auch  klein  (SE- Winde 
auf  der  Vorderseite  einer  Cyklone  unserer  Breiten). 

Da  die  ablenkende  Kraft  mit  dem  Sinus  der  geographischen  Breite  zunimmt, 
so  gilt  dies  auch  für  den  Ablenkungswinkel  a. 

1.  Beibungsko6ffizient  und  AblenkungswinkeL  Die  obige  Gleichung 
gestattet  auch  den  Beibungskoeffizienten  x  aus  der  Grösse  des  Ablenkungswinkels  zu 
berechnen. 

Mohn  fand  für  Norwegen  ce  —  56.5 ^  9)  -»  61<^,  x  —  0.0000845 

Loomis  „      ,    Nordamerika  a  =»  42  2<^,  <p  ^  Sl^/i^,     x  ^  0.0000803 

1)  Im  vorliegenden  Falle,  wo  es  sich  um  die  Verzögemng  der  bewegten  Lnftmassen  handelt, 
ist  unter  Beibung  etwas  anderes  zu  verstehen,  als  unter  Reibung  im  gewöhnlichen  Sinne,  wo  man 
p  »  e(  v'  setzt,  wenn  a  die  Grösse  des  Reibungswiderstandes  pro  Quadratmeter  und  Sekunde  be- 
deutet. Wenn  Luft  über  eine  rauhe  Grundfläche  hinstreicht,  so  entstehen  zahlreiche  Wirbel,  welche 
die  Bodenreibung  auf  immer  höhere,  mächtigere  Luftschichten  übertragen.  Der  Reibungskoeffizient 
a  nimmt  dann  ab  mit  der  Masse,  auf  welche  die  Reibung  übertragen  wird,  ist  also  gleich  a :  m 
zu  setzen.  Die  Erfahrung  lehrt  aber,  dass  diese  MassCi  auf  welche  die  Bodenreibung  übertragen 
wird,  nahezu  direkt  mit  der  Geschwindigkeit  v  zunimmt,  so  dass  man  m  ^  c  v  setzen  kann.  Man 
hat  demnach  a  :  cv  einzusetzen,  wo  c  eine  Konstante.  Daher  darf  angenähert  p  «■  x  v  angenommen 
werden,  als  empirischer  Wert,  wie  dies  oben  geschehen  ist. 

Ist  die  untere  Luft  kalt,  so  mischt  sich  die  obere  bewegte  Luft  nicht  oder  nur  wenig  mit 
der  unteren,  es  bilden  sich  nur  wenig  Wirbel,  die  Luftschichten  gleiten  übereinander  hin,  ohne 
sich  wesentlich  zu  beeinflussen,  sie  nehmen  glatte  Berührungsflächen  an.  In  klaren  kalten  Nächten 
beruhigt  die  Reibung  die  unteren  Luftschichten,  nicht  etwa  deshalb,  weil  dann  die  Reibung  be- 
sonders gross  wäre,  es  ist  aber  die  Luftmasse,  auf  welche  dieselbe  übertragen  wird,  nur  eine 
geringe,  ihre  Wirkung  daher  eine  grosse.  M  Möller,  Der  mathematische  Ausdruck  für  den 
Widerstand  der  Luftbewegung.     Annalen  der  Hydrographie.     1894.    S.  62. 
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Cl.  Ley  für  die  Küste  a  —  77.2®,  <y;  =«  51°.  x  ^  0.0000258 

,       ,      für  Orte  entfent  davon*)     «  «.  61.0°,  ^  «  51°,  x  ^  0.0000637 

Mohn  aus  der  Richtung  der  Passate  im  nördlichen  Atl.  Ozean  x  «»  0.00002 

Die  Luftreibang  über  dem  Lande  ist  also  ca.  4  mal  grösser  als  über  dem  Meere. 
Je  grösser  a,  desto  grösser  wird  die  Projektion  des  Gradienten  auf  die  Eichtnng 
der  Windbahn  AC,  desto  kleiner  also  die  Windgeschwindigkeit  bei  gleich  grossen 
Gradienten. 

Gleiche  Druckdifferenzen  erzeugen  viel  stärkere  Winde  über  dem  Meere,  als 
über  dem  Lande,  und,  wie  wir  schon  wissen,  stärkere  in  der  Nähe  des  Äquators  als 
in  höheren  Breiten. 

Ein  Gradient  von  0.3  mm  (pro  Grad)  in  der  Passatregion  bewirkt  einen  gleich 
starken  Wind,  wie  an  den  deutschen  Küsten  ein  Gradient  von  1.9  mm. 

L  0  0  m  i  s  hat  aus  den  synoptischen  Wetterkarten  folgende  Beziehungen  zwischen 
a  und  X  abgeleitet,  die  Inklination  des  Windes  (der  Winkel  zwischen  Isobare  und 
Windrichtungen,  90^  —  a  ==  Inklination)  ist  beigefügt. 


Ort 

Philippinen 

Bai  von 
Bengalen 

Vereinigte 
Staaten 

Atlantischer 
Ozean 

Arktisches 
Gebiet 

Breitegrad 
Inklination 
Ablenkung 
Reibungskonst.  x 

14.6 
62.2 

27.8 
0.000069 

20.8 

57.2 

32.8 

.000080 

45 
40.1 
49.9 
.000086 

56.3 

30.1 

59.9 

.000070 

70.9 

28.6 

61.4 

.000075 

Mit    dem  Wert   von  x  =«  0.000076    erhält   man    als  Inklination    des  Windes 

unter  verschiedenen  Breiten  2): 

Breite              5             10            20            30            40            50            60            70° 

Inklmatiou    9.5         18.4          33.2          43.7          50.9          55.7          58.9          60.9 

Umgekehrt  berechnet  Mohn  für  ^  —  45^  und  verschiedene  Werte   von  x  die 

folgenden  Ablenkungswinkel,  sowie  das  theoretische  Verhältnis  von  v:  JB  (JB  Gradient 

für  ganz  schwach  gekrümmte  Windbahnen),  x  in  Einheiten  der  5.  Dezimale: 

X  —           2                4                6                8                10                12 

a  »        79              69              60              52                46                41 

1  — .        11               21               30              38                44                49 

v:  JB  «r 

8.8             8 

.4             7.8 

7.1 

6.5 

5.9 

In  den  Wirbelstürmen  wächst  die  Geschwindigkeit  von  der  Peripherie  nach  innen  bis 

in  einem  gewissen  Abstände    vom  Zentrum,  wo  Windstille  herrscht.     Da  die  Luft  allseitig   dem 

Zentrum  zuströmt,  so  muss  im  und  schon  in  der  näheren  Umgebung  desselben  eine  aufsteigende 

Luftbewegung  vorhanden  sein.     Da  in  diesem  Falle  v  nicht  konstant  bleibt,  wie  vorhin  angenommen, 

so  kommt  zu  den  Kräften,  die  in  der  Bichtung  der  Windbahn  wirken,  noch  die  Beschleunigung 

dv 
der  Bewegung  -^  dazu,  für  welche  man,  da  v  «  ds  :  dt,   auch  vdv  :  ds  schreiben  kann,  somit 

hat  man  die  folgenden  zwei  Hauptgleichungen: 

G  sin  t^  «»  2  ö>  V  sin  y  -f-  (v*  :  r), 

G  cos  ^  ■»  ;«  V  -|-  V  (dv  :  ds). 
wo  ^  der  Winkel  zwischen  Gradient  und  Windrichtung. 

In  der  äusseren  Zone,  wo  noch  keine  aufsteigende  Bewegung  stattfindet,  der  Luftstrom  also 
nur  horizontal  ist,  erfordert  die  Kontinuitätsbedingung,  dass  in  einem  bestimmten  Abstände  r  vom 
Zentrum  in  jeder  Sekunde  eine  konstante  Luftmenge  dem  Zentrum  zuströmt.  Es  muss  also  2  7ir 
V  008  ^  >a  Konst.  sein,  oder  rv  —  Konst.     Es  ist  also  auch  t/;  konstant.     Eliminiert  man  mittelst 


1)  London,  Oxford,  Brüssel,  Paris. 

2)  Loomis,  Contributions  to  Meteorologe. 


Revised  Edition  1887.     Chapter  IL  pag.   141. 
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dieser  und  den  vorausgehenden  Gleichungen  die  Veränderlichen  r  und  G,  so  erhält  man  schliesslich: 

2  w  sin  <pj 
tang  xp  ^ 

d.  i.  also  =  tang  a  wie  vorhin. 

Der  Winkel  zwischen  Radius  vektor  und  Windbahn  ist  konstant  und  gleich  dem  normalen 
Ablenkungswinkel  a  für  (p  und  x.     Die  Windbahn  selbst  ist  eine  logarithmische  Spirale. 

In  der  inneren  Zone  hat  der  Luftstrom  eine  vertikale  Komponente.     Guldberg  und  Mohn 
setzen  dieselbe  gleich  h  :  r*,  so  dass  die  Kontinuitätsbedingung  wird: 

(2  n  r)  (v  cos  tp)  (h  :  r*)  «  Konst.  v  cos  ^  :  r  =  Konst. 

Die  Differenzierung  ergiebt  dv  :  dr  =  v  :  r.    Berücksichtigt  man,  dass  dr  =  —  da  cos  u», 
so  wird  dv  :  ds  «-  —  Konst.  und  es  ergiebt  sich  schliesslich: 

2  ü)  sin  q)                                         2  w  sin  <p 
tang  1/;  ==  '  .^_2q      ^^^^  da  tang  a  « 


tang  \p  «  tang  « ; 


(-¥) 


Der  Ablenkungswinkel  ist  auch  hier  konstant,  aber  grösser  als  der  normale  a.  In  der 
inneren  Zone  nimmt  die  Geschwindigkeit  des  Windes  gegen  das  Zentrum  hin  ab  und  zwar  (anter 
obiger  Voraussetzung)  im  Verhältnis  der  Abnahme  des  Abstandes  von  demselben.  Die  Windbahn 
ist  auch  in  dieser  Zone  eine  logarithmische  Spirale. 

Diese  Ergebnisse  der  Untersuchungen  Guldberg  und  Mohn  stehen  im  wesentlichen  mit 
den  Beobachtungen  in  guter  Überbereinstimmung.  Näheres  über  die  Ableitung  obiger  Gleichungen 
findet  man  in  Zeitschrift  f.  Met.  XII  p.  258  etc.,  und  in  Etudes  sur  les  mouvements  de  Tatmos- 
phere.     I.  und  II.  Christiania  1876.     S.  a.  Sprung,  Lehrbuch  der  Meteorologie  p.  112  etc. 

Die  vertikale  Komponente  der  Luftbewegung  ist  auch  in  den  Cyklonen  eine  geringe.  Die 
Formeln  von  Oberbeck  geben  noch  für  eine  Höhe  von  1000  m  die  Geschwindigkeit  der  auf- 
steigenden LuftbeweguDg  bloss  zu  0.1  m  (Sprung,  S.  149).  Lasne  berechnet  ähnliche  geringe 
Beträge  derselben.*) 

2.  Über  die  vertikale  Komponente  der  Luftbewegung  in  den  Cyklo- 
nen.*-^) Die  dem  Zentrum  eines  Wirbels  zuströmende  Luft  muss  aufsteigen  wegen  der  Ver- 
engung des  Querschnittes,  sobald  die  Geschwindigkeit  nicht  in  gleichem  Masse  zu- 
nimmt, wie  der  Halbmesser  abnimmt.  Dies  ist  im  allgemeinen  nicht  der  Fall,  man 
findet  ja  im  Zentrum  vollkommener  Wirbel  Windstille.  Das  Maximum  der  Geschwin- 
digkeit findet  sich  meist  in  dem  Abstände  2/3  des  Radius  gegen  das  Zentrum  hin. 
Wenn  zudem  die  Inklination  des  Windes  zunimmt  mit  Annäherung  an  das  Zentrum, 
so  entspricht  dies  einer  noch  stärkeren  Verengung  des  Querschnittes,  und  die  Konti- 
nuitätsbedingungen erfordern  eine  aufsteigende  Bewegung  der  Luft.'^) 


1)  Einen  Luftcylinder  von  der  Höhe  h,  in  dem  die  Geschwindigkeit  V  herrscht,  pausiert 
pro  Sekunde  eine  Luftmenge  2  tt  rh  V.  Verringert  sich  r  um  dr,  so  dass  der  Halbmesser  in  r  —  dr 
übergeht,  so  ist  die  Luftmenge  2  ;i  (r  —  dr)  h  V.  Die  Menge  2  tt  dr  h  V  muss  aufsteigen.  Nennen 
wir  die  vertikale  Komponente  v,  so  muß  die  Gleichung  bestehen :  2  tt  dr  h  V  «=  2  7C  r  dr  v,  somit  ist 
V  =  V  (h  :  r). 

Für  r  =  250  km,  V  =  20  m,  h  -=  4000  m  ist  v  erst  0,35  m.  In  der  Höhe  h  =  300  m  beträgt  die 
vertikale  Komponente  bloss  2  cm.  Lasne  bezweifelt  deshalb  gegen  Teisserencde  Bort,  dass  die- 
selbe in  der  Höhe  des  Eiffelturmes  merklich  werden  könne.  Annuaire  de  la  Soc.  M^t.  de  France. 
1892.     S.  113  etc. 

2)  Teisserenc  de  Bort,  Sur  le  gradient  barometrique  vertical.  Remarques  sur  les  mouve> 
ments  verticaux.     Annales  du  Bureau  Central  M^t.     1889.     T.  L 

3)  Die  Kontraktion  der  horizontalen  Strombahn  s  ist  gegeben  durch  sa  s»  si  (rs  :  n).    Sind 

femer  vi  und  vs  die  horizontalen  Geschwindigkeiten,  a\   und  it^  die  Winkel  derselben  mit  den 

Isobaren,    hi    und    ha    die    dadurch    erforderten   vertikalen  Komponenten  der  Bewegung,  so  muss 

ra 
hl  Vi  sin  <n  si  =»  ha  va  sin  aa  S2    -  ha  va  sin  aa  si  —  sein,   die   Neigung  der  Windbahn   gegen 
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Wo  daa  Wirbelxenirum  sich  gegen  den  einströmenden  Wind  bewegt,  ist  die  Kontraktion  der 
Sturmbahn  noch  grösser  nnd  umgekehrt.  Zuweilen  rückt  das  Zentrum  des  Wirbels  mit  einer 
Geschwindigkeit  vor,  welche  die  des  Windes,  bezogen  auf  den  Radius  des  Wirbels,  übertrifft,  dann 
muss  die  aufsteigende  Bewegung  im  vorderen  Teile  des  Wirbels  mindestens  verdoppelt  werden. 
Im  allgemeinen  ergiebt  sich: 

1.  Die  aufsteigende  Bewegung  ist  am  stärksten  im  vorderen  Teile  des  Wirbels. 

2.  Im  hinteren  Teile  müssen  absteigende  Winde  eintreten,  um  die  Leere  auszufüllen,  welche 
die  fortschreitende  Depression  zurttcklässt,  wenn  die  Geschwindigkeit  derselben  gleich  oder  grösser 
ist  als  die  Windgeschwindigkeit  projiziert  auf  den  Radius. 

Die  absteigende  Bewegung  der  Luft  auf  der  Rückseite  der  Depression  wird  dadurch  ver- 
stärkt, dass  die  Reibung  die  unteren  Winde  stark  verzögert  und  es  selten  ist,  dass  die  Winde 
nahe  am  Erdboden  eine  Geschwindigkeit  von  20  m  erreichen,  was,  den  Ablenkungswinkel  a  «*  70^ 
genommen,  einer  Geschwindigkeit  von  6.8  m  in  der  Richtung  des  Gradienten  entspricht,  während 
sehr  viele  Depressionen  sich  mit  einer  Geschwindigkeit  von  40  km  pro  Stande  »Um  pro 
Sekunde  fortbewegen. 

Die  Depression  füllt  sich  daher  in  der  Nähe  des  Erdbodens  schwierig  aoa  and  es  entsteht 
ein  vertikaler  Gradient,  der  absteigende  Winde  hervorbringt.  Die  Beobachtungen  auf  dem  Eiffel- 
turm stimmen  damit  überein,  sie  zeigen  eine  starke  absteigende  Bewegung  nur  nach  dem  Vorüber- 
gang  einer  Depression.  Bei  Winden  zwischen  E,  SE  und  S  ergaben  die  Anemometeraofseichnungen 
auf  dem  Eiffelturm  eine  aufsteigende  Komponente  (einen  negativen,  vertikalen  Gradienten),  bei 
Winden  von  8W  (über  W  nach  N)  eine  absteigende  Komponente  (einen  positiven  Gradienten).  Die 
Winde  auf  der  Rückseite  der  Depressionen  (vents  plogantes)  machen  die  Schornsteine  rauchen, 
sie  wirken  auf  die  Wellenbildung  auf  der  See  in  einer  besonderen  Weise  ein,  die  den  Seeleuten 
wohl  bekannt  ist  (les  vents  da  Nord  Oaest  creusent  la  lame).  . 

8.  Speziellere  Beziehnngen  zwischen  Oradient  and  Windstärke. 
Für  die  Oradientkraft  G  haben  wir  früher  schon  einen  Ansdmck  gefanden.    Wenn 
JB  der  Oradient  pro  Grad  (111  km),  g  die  Beschleanignng  der  Schwere,  b  der  Baro- 
meterstand, T  die  (absolate)  Temperatar  der  Laft  (t  -f-  273  o),  so  lAt: 
h  JB.  10515    0.760    T        JB    T 

G  — gj— er     IllOOü  b       T«""387'b* 

Somit  erbalten  wir  als  Beziebong  zwiscben  dem  Gradienten  AB  and  der  Wind- 
geschwindigkeit Y  den  Aosdrack  (a  der  Ablenkangswinkel) : 

JB    T   ,  o  .  v^ 

^^..._8lna~2a,ysiny  +  -. 

^         387  b  /^          .         ,    vn 
JB  —  —  .  —  (  2  cö  V  sin  y  H 1  • 

T  sm  a  \  ^  '    r  / 

Da  der  Einflnss  der  Temperatar  gering  ist^  so  kann  man  T  —  273<^  setzen  and 
man  erhält  dann  (2  q>  «— 0000  146): 

oder  an  der  Erdoberfläche  für  b «»  760  (da  aacb  JB  in  mm): 

JB  «  [ 0.1 56  V  sin  cp  +  lo76  —  j  :  sin  a. 

Für  sehr  schwach  gekrümmte  Windbahnen  (r  sehr  gross),  welche  den  Isobaren 

folgen  (a"-»90^),  erhält  man  die  einfache  Beziehung: 

6.40  JB 

JB  =  0.1 56  V  sin  o-     oder  v  —  — : • 

sm  if 

Das  theoretische  Verhältnis  der  Windstärke  zum  Gradienten  bei  reibungsloser 


die  horiaontale  ist  gegeben  durch  tang  i  —  (hs  —  hi):(ri  —  rs)  und  die  vertikale  Qeschwindig- 
keit  durch  v'  ^  v  tang  i. 

H s  n n ,  Meteorolofia.  36 
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Bewegung  oder  Bewegung  in  der  Richtung  der  Isobaren  senkrecht  auf  den  Gradienten 
ist  demnach  unter  verschiedenen  Breiten  <) : 

Breite  10  20  30  40  50  60  70  80« 

V  :  JB  36.9  18.7  12.8  9,9  8.4  7.4  6.8  6.5 

Derselbe  Gradient  von  1  mm  z.  B-.  bewirkt  unter  20  <^  Breite  eine  mehr  als  2  mal 
so  grosse  Windstärke  wie  unter  60<^.  Einem  Gradienten  von  0.3  mm  entspricht 
theoretisch  unter  20^  eine  Windstärke  von  5.6  unter  50 <*  nur  von  2.5  m.  Ans 
Toynbees  Bearbeitung  der  meteorologischen  Verhältnisse  der  Äquatorialregion  des 
Atlantischen  Ozeans  ergiebt  sich,  dass  unter  4^  einem  mittleren  Gradienten  von  höchstens 
0.25  mm  eine  Windstärke  von  6 — 7  m  entspricht  (also  v :  JB  =  26),  bei  einem  Ab- 
lenkungswinkel von  nur  15<>  ca. 

4.  Vergleich  der  beobachteten  und  der  berechneten  Werte.  Der- 
selbe ergiebt,  dass  das  berechnete  Verhältnis  von  v/ JB  an  den  Landstationen  wenigstens 
viel  grösser  ausfällt,  als  es  nach  den  Beobachtungen  thatsächlich  sich  heraustsellt. 
So  haben  Guldberg  und  Mohn  aus  den  Beobachtungen  zu  Eew  ^«»5172®  nordl. 
Br.  und  Umgebung  folgende  Resultate  erhalten  (für  SW-  und  NE-Richtung  der  Winde): 


-,,.    .  Beobachtete  Werte 

Wmd! 


SW     I    758 
NE         769 


t      I      a      \__^J__V_\\lJB 


8.10 
0.1® 


64.5 
52.2 


2.72 
1.82 


8.6    I     3.2 
8.5        4.7 


Berechnete  Werte 

x_       !     V     IV/.JB 

0.000054     21.1   I     7.8 
0.000088     11.6  I     6.4 


Das  berechnete  Verhältnis  der  Windgeschwindigkeit  zum  Gradienten  ist  fast 
zweimal  grösser  als  das  beobachtete.  Die  Ursache  davon  ist  wohl  in  erster  Linie 
in  der  Abschwächung  der  Windstärke  in  der  Nähe  des  Erdbodens  zu  suchen.  Dafftr 
spricht  folgendes  Ergebnis  einer  analogen  Berechnung  der  Windstärke  zur  See  unter 
64  Vi®  nördl.  Br. 


Wind 


SW 


Beobachtete  Werte  |i      Berechnete  Werte 

b__j_  t   I   tt  I  ^_x  _y__i^Y/±gJ ^    I  V  I  V/.JB 

761    I    11«    I    74.3  [   2.45  |    17.2  |     7.0    ;;  0.000037!    17.4  \     7.1 


Auf  dem  Meere,  wo  der  Unterschied  der  beobachteten  Windgeschwindigkeit  von 


1)  Mit  Rücksicht  auf  Temperatur  und  Seehöhe  erhält  man: 

T  ^  17.73  T 

v/ JB  =  337  i,  2  e#  Bin  ^  ""  b  sin  y  ' 
Koppen  setzt  in  diese  Gleichung  die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  ein,  wiesieMendelejef 
aufgestellt  hat,  die  jetzt  allerdings  nur  bis  zu  3 — 4  km  Seehöhe  noch  als  zulässig  erachtet  werden 
darf.    Dann  hat  man 

to  4-  50  ttt  -4-  50 

t  ^  — 50«  +  — ~ — b,  somit:      T  =  t  f  273  —  223+      i^— *  b, 

'        b„  '  '        bft  ' 


also: 


17.73     /223   ,   t,  -h  50\ 

v^ß-^i^Air+"-bo-j' 


wo  to  und  bo  die  Temperatur  und  der  Luftdruck  an  der  Erdoberfläche. 

Mittelst  dieser  Gleichung  kann  man  die  Windgeschwindigkeit  in  grösseren  Höhen  berechnen. 
Fttr  die  Chrusregion  (7.5  km)  erhält  man  z.  B.  unter  53°  nördl.  Br.  b^  «  760  mm,  b  —  330  mm 
to  «■  10®,  t  —  —  24'*  (also  etwas  zu  hoch,  hier  aber  von  keiner  Bedeutung),  den  Quotienten  y  :  JE 
^  16  rund.  Auf  je  1mm  Gradient  kommt  eine  Windgeschwindigkeit  tou  16  m  pro  Sekunde  (an 
der  Erdoberfläche  nur  8). 
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der  wahren  ein  geringer  ist  stimmen  Beobachtung  undBechnnng  sehr  gut  mit  ein- 
ander überein. 

Wege  mann  hat  jüngst  ans  den  täglichen  Wetterkarten  die  Beziehungen 
zwischen  Gradienten  (Isobaren  Abstand)  und  Windgeschwindigkeit  empirisch  fest- 
zustellen versucht  (Annalen  der  Hydrogr.  1904  S.  208)  für  die  Breiten  von  35  bis 
65".  Das  Produkt  aus  Isobaren  Abstand  (km  für  1  mm)  und  Windgeschwindigkeit 
ergab  sich  als  nahezu  constant.  Ich  finde  aus  seinen  Daten  zwischen  .3b^  und  65^ 
die  Relation  v  :  JB  ^  4.44  :  sin  (f 

Auf  S.  394  findet  man  wertvolle  Ergebnisse  aus  den  Abmessungen  auf  den 
Wetterkarten  von  Loomis  zusammengestellt,  welche  zur  weiteren  Prüfung  der 
Theorie  Verwendung  finden  können.     Mittelwerte  aus  denselben  sind: 

Atlantischer  Ozean:  Mittlere  Breite  56®  nördl.  Br.  Innere  Zone:  Luftdnick  715—735,  ^B 
—  3.84,  o«64®,  V— 12.4.  Äussere  Zone:  740—760,  ^B  —  329,  a=-56,  v  — 12.1.  Übergang 
«um  Hochdruckgebiet  760—775,  -JB  — 2.68,  «—49«,  v  «=  4.7.  Vereinigte  Staaten  y» « 45®, 
b  —  732—44,  ^B  —  3.39,  a  —  52®,  v=  11.8,  b  «  749—59,  ^B  —  2.81,  a  —  48®,  v  —  10.7. 

Die  empirischen  Untersuchungen  über  das  numerische  Verhältnis  zwischen  ver- 
schiedenen Gradienten  und  der  zugehörigen  Windstärke  von  Clement  Ley  und  von 
Whipple  (die  sich  auf  S tonyhurst  und  Kew)  beziehen,  dann  von  Sprung  (für  die 
Deutsche  Küste)  haben  ergeben,  dass  für  denselben  Ort  das  Verhältnis  zwischen 
Windgeschwindigkeit  und  Gradient  sehr  nahe  konstant  ist.  Man  kann  daher  einen 
mittleren  Quotienten  aufstellen.  Derselbe  ist  für  Stonyhurst  und  Kew  3.6,  für  Kew 
(II.  Reihe)  3.8,  für  die  deutschen  Küsten  auch  nahe  3.8.  Dieser  Quotient  variiert 
aber  mit  der  geographischen  Breite,  dem  mittleren  Ablenkungswinkel  des  Windes 
und  natürlich  auch  mit  den  Lokal  Verhältnissen.  So  findet  Sresnewsky,  dass  zu 
Sewastopol  einem  Gradienten  von  1.9  mm  (Ablenkungswinkel  72°)  die  Windstärke 
Beaufort  6  (11  m)  entspricht,  zu  Taganrog  aber,  das  mehr  kontinentalen  Charakter 
hat  {a  =  58^),  wird  diese  Windstärke  erst  bei  einem  Gradienten  von  2.2  mm  erreicht. 

5.  Verschiedene  Windstärke  bei  gleichen  Gradienten  im  Winter 
und  im  Sommer.  Cl.  Ley  hat  zuerst  nachgewiesen,  ,^dass  die  mittlere  Ge- 
schwindigkeit des  Windes,  die  einem  jeden  Gradienten  entspricht,  im  Sommer  viel 
grösser  ist  als  im  Winter.  Dies  ist  der  Fall  an  allen  Stationen,  bei  allen  Winden, 
bei  verschiedener  Krümmung  der  Isobaren  und  bei  allen  Barometerständen.*'  Sprung 
hat  bald  darauf  dasselbe  für  die  deutschen  Küsten  nachgewiesen  und  Whipple 
später  für  Kew.  Die  Differenz  der  Windgeschwindigkeiten  zwischen  Sommer  und 
Winter  bei  verschiedenen  Gradienten  ist  so  gut  wie  konstant.  Nach  Ley  ist  die- 
selbe für  Stonyhurst  und  Kew  1.8  m  im  Mittel,  die  Windstärkemessungen  zu  Kew 
geben  nach  Whipple  eine  mittlere  Differenz  von  2  m.  Demselben  Gradienten  ent- 
spricht also  im  Sommer  eine  um  ca.  2  m  höhere  Windgeschwindigkeit  als  im  Winter. 

Sprung  hat  umgekehrt  die  den  gleichen  Windstärken  Beaufort  im  Winter 
und  im  Sommer  zugehörigen  Gradienten  für  die  deutschen  Küsten  berechnet,  und 
letzere  stets  kleiner  gefunden. 

Dass  im  Sommer  ein  kleinerer  Gradient  für  die  gleiche  Windstärke  genügt,  erklärt  sich 
wohl  leicht  durch  den  stärkeren  vertikalen  Luftaustausch  im  Sommer,  der,  bei  gleichen  Luftdruok- 
differenzen,  die  stärkere  Bewegung  der  höheren  Luftschichten  auch  auf  die  untersten  Luftschichten 
überträgt.  Ebenso  wie  eine  jährliche  muss  deshalb  auch  eine  tägliche  Periode  der  Windstärke 
bei  gleichen  Gradienten  vorhanden  sein.  Bei  Nacht  ist  bei  gleichen  Druckdifferenzen  die  Luft- 
bewegung eine  viel  schwächere  als  am  Nachmittage. 
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6.  Verschiedenheit  der  Windstärken  bei  gleichen  Gradienten 
aber  verschiedenen  Windrichtungen.  Die  Nord-  und  Ostwinde  sind  nadi 
Sprang  und  Ley  bei  gleichen  Gradienten  yiel  stärker  als  die  Süd-  nnd  IVestwinde. 
Ley  hat  viele  Stationen  in  England  in  dieser  Hinsicht  geprüft  nnd  fiberall  das 
Reiche  Verhältnis  erhalten.  Das  Verhältnis  von  y :  JB  ist  zn  Stonyhnrat  und  Kew 
für  die  Winde  zwischen  SSE  nnd  NW  3.2,  für  die  Winde  von  NNW  bis  S£  dagegen 
4.0.  Diese  Verhältniszahlen  stimmen  fast  völlig  überein  mit  jenen,  welche  man  ans 
den  Bestimmungen  von  Sprung  für  die  deutsche  Küste  erhält^  so  dass  man  setzen 
kann:   Verhältnis  v :  JB  bei  Nord-  und  Ostwinden  4.2,  bei  Süd-  und  Westwinden  3.2. 

Lef  wirft  die  Frage  miI,  ob  die  ürsaehe  dieeee  ünterichiedes  nicht  darin  liegen  kdnnte, 
das8  die  Ostwinde  mehr  aal  die  unteren  Sehiehten  der  Atmo^bäre  beeehränki  «ind,  iHUircod  die 
Westwinde  dureh  die  ganxe  Atmosphäre  wehen.  Der  Gradient  für  Ostwind  ist  auf  die  unteren 
Schicht^  der  Atmosphäre  besehränkt,  wogegen  der  Gradient  für  Westwinde  bis  zn  den  grSssten 
Höhen  hinaufreicht.  Man  kann  aber  auch  an  die  verschiedene  Bewölkung  bei  Ost-  nnd  West- 
winden denken,  die  ersteren  bringen  heiteres  Wetter  und  damit  einen  stärkeren  Luftanatausch 
zwischen  unten  und  oben,  was  eine  Verstärkung  der  Winde  oder  eine  Abnahme  des  Gradienten 
bei  gleicher  Windstärke  bewirkt. 

7.  Beispiele  für  den  Einfluss  der  Ablenkungskraft  der  Erd- 
rotation und  der  gewöhnlichen  Fliehkraft  auf  die  Gradienten  in  den 
atmosphärischen  Wirbeln  der  höheren  und  der  niedrigen  Breiten. 

In  den  höheren  Breiten  ist  die  Ablenkungskraft  gross,  die  Windbahnen  sind 
aber  bei  den  meisten  Stürmen  nur  wenig  gekrümmt,  sie  folgen  häufig  nahezu  den 
Isobaren.  Der  Krümmungshalbmesser  r  ist  also  sehr  gross,  der  Ablenkungswinkel  a 
desgleichen,  nicht  selten  60 — 70^. 

a.  Höhere  Breiten.  26./27.  Januar  1874  WNW-Sturm  in  Wien.  Wind- 
stärke von  7 — S'^am  (reduziert)  23  m;  ^=-48®;  Luftdruckminimum  720  mm  bei 
Petersburg;  r  ca.  1630  km;  a  nahe  gleich  90^  Mit  diesen  Argumenten  berechnet 
sich  JB  wie  folgt: 

I.  0.156  y  sin  ^  «>  2.67     Ablenkungskraft  der  Erdrotation. 
IL  1076  (v2:r)     =  0.35     gewöhnUche  Fliehkraft. 
Gradient  =  3.02  mm 

U.  tritt  also  gegen  I.  in  solchen  Fällen  sehr  surttck.  Dies  ist  Regel  bei  den  meisten 
Stürmen  der  gemässigten  Zone,  bei  denen  die  Windbahnen  keinen  ansgebildeten  Wiibel  bilden, 
sondern  nur  Teile  eines  solchen  yorhanden  sind.  Wäre  a «»  75^  gewesen,  wie  ziemlich  normal  für 
WNW,  so  wäre  der  Gradient  3.02 imnlb^mm 3.13. 

Die  Abmessung  des  thatsi&ohliehen  Gradienten  auf  den  «Hoffmeyer sehen  Karten*  ergiebt 
3.30  mm.  Die  Übereinstimmung  zwischen  Rechnung  und  Beobachtung  ist  also  eine  YortrefiQiche. 
Natürlich  mehr  zufällig,  da  die  Anemometer  selten  die  wahre  mittlere  Luftbewegung  angeben, 
denen  der  Gradient  entspricht.') 


1)  Auch  in  unseren  Breiten  kommen  aber  zuweilen  echte  Wirbelstttrme  (Gyklonen)  vor. 
Z.  B.  Sturm  vom  8./9.  Dezember  1886  (Harding,  Quart.  Joum.  XIII.  July  1887).  Isobaren 
sehr  nahe  kreisförmig  um  das  sehr  tiefe  Minimum  (700  mm  über  NW-En(<land  und  SW-Schottland), 
r  -B  400  km  ca ,  ^  »  56®,  y  — 1 35  m,  a  »  90*^.  Beobachteter  grtfsster  Gradient  auf  der  SE-Seite 
7.3  mm.     Für  diesen  Fall  erhält  man  als  berechneten  Gradienten: 

I.  Durch  die  Ablenkungskraft:  4.52.         II.  dureh  Fliehkraft:  3.30.        Summe  7.80  mm. 
Mit  y  »  30  m  erhält  man  6.30.  —  Der  schottische  Wirbelsturm  bei  Edinburgh  yom  21.  Januar 
1868    giebt:     dB   beobachtet    12.7,    y  beobachtet  40  m,  r  ^  260  km,    a  »  90  genonmien.     Be- 
rechneter Gradient: 

I.  giebt  5.17.  11.  6.62.  Summe:  11.8  Gradient. 
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b.  Tropische  Wirbelstürme.  Bei  diesen  ist  weg^en  der  niedrigen  Breite 
der  Effekt  der  Ablenkungskraft  der  Erdrotation  auf  den  Gradienten  gering,  dagegen 
jener  der  Zentrifugalkraft  des  Wirbels  sehr  gross.     Z.  B.: 

Westindische  Wirbelstürme  vom  Oktober  1876  nach  P.  Vines.  In  60  See- 
meilen Abstand  vom  Zentrum  Gradient  13.8  mm,  r«>  130  km,  a^  60^,  <f, »  22.5'* 
t  -=  250,  V  —  35  m  (?). 

I.  0.156  V  sin  ^  «»  2.09 
n.  1076  (v-^ir)  c«  10.21 
Gradient  «»  12.30  mm. 

Die  Korrektion  für  den  Ablenkungswinkel  a  und  für  T  =  273  +  25  —  298 
beträgt  To  :  T  sin  er.  Somit  /SB{T» :  T  sin  a)  =-  12.30  x  1.058  =  13.01  mm.  Die 
angenommene  wahrscheinliche  Windstärke  von  35  m  entspricht  demnach  sehr  nahe 
dem  wahren  Gradienten. 

In  dieflem  Falle  ist  der  Effekt  der  Zentrifugalkraft  auf  die  Luftdruckabnahme  im  Zentrum 
5  mal  Bo  gross,  als  jener  der  Ablenkungskraft  der  Erdrotation.  Dieses  Überwiegen  der  Centrifugal- 
kraft  ist  Regel  fttr  die  tropischen  Wirbelstürme. 

Bei  dem  Bahama-Orkan  vom  Oktober  1866  war  der  Gradient  11.8  mm,  die  gemessene  Wind- 
stärke 30 — 45  m  pro  Sekunde. 

Die  von  Ferrel  aufgestellten  Gleichungen  für  die  Besiehungen  zwischen  Windgeschwindig- 
keit und  Gradient  bei  stationären  Bewegungscuständen  in  atmosphärischen  Wirbeln  entsprechen 
demnach  recht  gut  den  Beobachtungen. 

II.  Ober  die  Berechnung  periodischer  Erscheinungen. 

Einleitung.  Fast  alle  meteorologischen  Erscheinungen  laufen  periodisch  ab, 
die  Grössen^  welche  die  numerischen  Werte  derselben  darstellen,  kehren  nach  Ab- 
lauf eines  Jahres,  Tages  u.  s.  w.  wieder  mehr  oder  weniger  genau  zum  Anfangs- 
wert zurflck,  namentlich  wenn  sie  durch  Mittel  aus  längeren  Zeiträumen  ausge- 
drückt werden. 

Die  Aufgabe,  den  periodischen  Verlauf  der  meteorologischen  Elemente  auf 
einen  mathematischen  Ausdruck  zu  bringen,  spielt  daher  in  der  Meteorologie  eine 
bedeutende  Rolle,  und  der  Fortschritt  derselben  hängt  zu  einem  nicht  geringen 
Masse  von  der  Lösung  dieser  Aufgabe  ab.^ 

Der  natürlichste  mathematische  Ausdruck  für  periodische  Erscheinungen  sind  die  trigono- 
metrischen Reihen  (oder  in  weiterer  Verfolgung  der  Aufgabe,  die  Kugelfunktionen).  Die  Eng- 
länder bezeichnen  gewöhnlich  die  Aufgabe  der  Darstellung  periodischer  Erscheinungen  durch  tri- 
gonometrifiche  Reihen,  d.  i.  durch  Sinus-  oder  Cosinus-Reihen  als  die  harmonische  Analyse 
derselben.  Die  einfachste  Form  einer  periodischen  Erscheinung  ist  eine  Pendelschwingung.  Es 
lässt  sich  nun  zeigen,  dass  auch  kompliziertere  periodische  Erscheinungen  durch  eine  Zusammen- 
setzung Ton  einfachen  Pendelschwingungen  mit  verschiedenen  Amplituden,  und  Phasenzeiten  dar- 
gestellt werden  können.    Den  Beweis  dafür  hat  Fourier  geliefert. 

Die  praktische  Verwertung  dieses  Satzes  in  der  Meteorologie,  die  Darstellung  der  Perioden 
der  rerschiedenen  meteorologischen  Elemente  durch  trigonometrische  Reihen,  hat  trotz  des  Vor- 
ganges Ton  Kämtz,  Dove,  Sabine,  Lamont  und  anderen  wohl  deshalb  weniger  Anwendung 
gefunden,  als  es  für  den  Fortschritt  der  Meteorologie  als  einer  exakten  Wissenschaft  wünschens- 


1)  Sehr  bestimmt  hat  sich  darüber  Sir  Wm.  Thomson  (Lord  Kelvin)  in  einer  wissen- 
schaftlichen Enquete  ausgesprochen:  «Das  erste,  was  nach  meiner  Meinung  mit  den  Beobachtungen 
geschehen  soll,  um  sie  für  wissenschaftliche  Zwecke  nützlich  zu  machen,  ist,  sie  mit  Hilfe  der 
harmonischen  Analyse  zu  reduzieren'.  Report  of  the  Treasuree  Committee.  London  1877.  pag.  94. 
(Nr.  1700  etc.) 
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wert  erscheint,  weil  viele  vor  der  Mühe  der  Berechnung  der  Konstanten  der  Sinnsreihen  zurQek- 
schrecken,  andere  sogar  meinen,  es  gehören  besondere  mathematische  Vorkenntnisse  dazu,  um  an 
die  «harmonische  Analyse*  einer  periodischen  Erscheinung  herantreten  zu  können,  wihrend  in 
Wirklichkeit  die  Mühe  der  Berechnung  sehr  gering  und  die  elementarsten  mathematischen  Kenntnisse 
vollkommen  dazu  ausreichen. 

Um  der  Darstellung  der  periodischen  meteorologischen  Erscheinungen  durch  Sinusreihen 
eine  allgemeinere  Anwendung  zu  verschaffen,  wird  im  Nachfolgenden  versucht  in  möglichst  ein- 
facher Weise  eine  Anleitung  zur  Berechnung  der  Konstanten  solcher  Reihen  zu  geben,  w&hrend 
in  bezug  auf  die  Theorie  derselben  und  auf  das  historisch  Bemerkenswerte  ein  kleiner  nur  auf 
Meteorologie  bezOglicher  Literaturnachweis  genügen  dürfte.*) 

1.  Einführnng  in  die  Darstellnng  periodischer  Erscheinungen 
durch  Sinusreihen.  Der  jährliche  Temperaturgang  in  Graz,  Station  des  physi- 
kalischen Institutes  der  Universität  red.  auf  die  Periode  1851 — 1880  wird  durch 
folgende  Beobachtungsergebnisse  repräsentiert 

Jährlicher  Temperaturgang  zu  Graz  1851 — 1880,  dargestellt  durch  Monatsmittel  (a) 
und  durch  die  Abweichungen  derselhen  vom  Jahresmittel  (b). 
Jan.      Febr.      März      April      Mai    Juni     Juli    Aug.     Sept.       Okt      Nov.      Dez.      Jahr 

13.7         8.8  2.2    —  2.3       8.0 

5.7  0.8  —5.8  —10.3  — 
Trägt  man  diese  Abweichungen 
in  ein  recht?dnkliges  Koordinatennets  ein, 
so  erhält  man  folgende  graphische  Dar- 
stellung des  jährlichen  Wärmeganges. 
Siehe  Fig.  89. 

Man  sieht  sogleich,  dass  der  jlhi^ 
liehe  Wärmegang  geometrisch  sehr  nahe 
durch  zwei  Kreisbögen  dargestellt  wird, 
oder  durch  eine  einfache  Pendelschwin- 
gung, welche  (nahezu)  symmetrisch  um 
den  Mittelwert  in  der  einen  H&lfte  des 
Jahres  in  entgegengesetztem  Sinne  gegen- 
über der  «nderen  verläuft. 

Auch     die    genäherte     Gleichung 

dieser  Temperaturkurve  lässt  sich  leicht 

hinschreiben.   Lassen  wir  das  Jahr  mit  dem  Durchgang  der  aufsteigenden  Temperaturkurre  durch 

ihren  Mittelwert  beginnen  (also  etwa  um    den  8.  April  herum)  und  berücksichtigen  wir,  dass  die 


a)   —  3.2 

—1.0 

3.1 

8.9 

13.3 

16.9     18.3 

17.6 

b)    —11.2 

—9.0 

4.9 

0.9 

5.3 

8.9     10.3 

9.6 

Fig.  89. 
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1)  Allgemeines:  Kämtz,  Bepertorium  f.  Met.  B.  I.  1860.  Ableitung  mittlerer  Besultate 
aus  meteorologischen  Erscheinungen.  S.  123  etc.  —  H.  Meyer,  Anleitung  zur  Bearbeitung 
meteorologischer  Beobachtungen.  Berlin  1891.  S.  34  etc.  —  Weihrauch,  Untersuchungen  über 
die  Bes sei  sehe  Formel  und  deren  Verwendung  in  der  Meteorologie.  Schriften  der  Naturf. -Ge- 
sellschaft in  Dorpat  IV.  1888  u.  V.  1890,  wohl  die  gründlichste  bezügliche  Untersuchung.  — 
P.  Schreiber,  Untersuchung  über  das  Wesen  der  sogenannten  Bes  sei  sehen  Formel.  Nova  Acta 
der  Leop.  Carol.  Akad.  B.  LVIII.  Nr.  3.  1892.  -^Ad.  Schmidt,  Über  die  Verwendung  trigo- 
nometrischer Reihen  in  der  Meteorologie.  Gotha  1894.  Mit  Literaturnachweis;  wichtige,  all- 
gemein orientirende  Abhandlung.^-  L.  Grossmann,  Über  die  Anwendung  der  B esse  Ischen 
Formel  in  der  Meteorologie.  Archiv  der  Deutschen  Seewarte.  B.  XVII.  1894.  Nr.  5.  —  H.  Bu  rk- 
hardt:  Jahresb.  d.  Mathematiker- Vereinigung  10,  1902  S.  228/392  und  Encyklopädie  der  math 
Wissenschaften  ü.  Heft.  5.  Math.  Behandlung  periodischer  Naturerscheinungen.  S.  642/693.  — 
Von  der  älteren  Literatur  sei  hier  nur  verwiesen  auf  die  sehr  wertvolle  Schrift  von  A.  Bravais, 
Sur  la  mani^re  de  repr^senter  les  variations  diumes  ou  annuelles  des  ^l^ments  m^t^rologiques 
par  des  s^ries  trigonom^triques.  (Voyages  en  Scandinavie  etc.)  Paris  1849.  Auf  anderes,  mehr 
den  Reohnungsvorgang  speziell  betreffendes  wird  noch  gelegentlich  aufmerksam  gemacht. 
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mittlere  Amplitude  der  Schwingung  (11.2 -|- 10.3) :  2  —  10.75**  ist,  so  lautet  dieselbe: 

t  -*  10.75  sin  X, 
vro  der  veränderliche  Winkel  x  im  Laufe  des  Jahres  die  ganze  Peripherie  durchläuft,  also  fttr 
die  Monatsordinaten  um  je  360  :  12  »  30®  fortschreitet,  wobei  für  den  8.  April  x  »  0  zu  setzen  ist 
Diese  Darstellung  wäre  aber  noch  unvollkommen,  da  sie  den  Ausgangspunkt  auf  den 
Durchgang  der  Kurve  durch  Null  verlegt,  derselbe  also  für  verschiedene  Orte  verschieden  zu 
nehmen  wäre,  und  überhaupt  erst  durch  Bechuung  oder  Konstruktion  festgestellt  werden  müsste. 
Wir  beginnen  aber  das  Jnhr  mit  dem  Januar,  und  der  Wert  unserer  Gleichung  für  x  ««  0  sollte 
deshalb  das  Monatsmittel  des  Januar  sein,  welches  der  mittleren  Temperatur  des  16.  Januar  ent- 
spricht. Da  diese  die  niedrigste  Temperatur  im  Laufe  des  Jahres  ist,  so  muss  der  Sinus  des 
variablen  Winkels  für  den  Januar  seinen  grössten  Wert,  d.  i.  — 1®  erreichen,  der  Winkel  also 
270®  sein.  Die  vollständige  Jahresgleichung  der  Temperatur,  welche  den  Wert  für  x  =  0  mit 
unserer  Zeitrechnung  in  Übereinstimmung  bringt,  erhalten  wir  demnach,  wenn  wir  zu  dem  ver- 
änderlichen Winkel  einen  konstanten  Winkel  hinzufügen,  welcher  der  Phasenzeit  der 
Erscheinung  entspricht  und  in  unserem  Falle  270®  ist.  Die  Jahresgleichung  der  Temperatur 
für  Graz  lautet  deshalb  in  erster  Annäherung: 

8.02  +  10.75  sin  (270®  + X). 
Die  nach  dieser  Formel  (x  —  0  für  Januar,  x  ^  30®  für  Februar,   x  «•  60®  für  März  gesetzt  etc.) 
berechneten  Werte  der  Monatstemperaturen  zeigen  aber,  wenn  sie  auch  den  jährlichen  Temperatur- 
gang schon  ziemlich  gut  repräsentieren,  doch  noch  folgende  Abweichungen  von  den  beobachteten 
Temperaturen 


Monat 

Januar 

Februar 

März 

April 

Mai 

Juni 

Dezember 

November 

Oktober 

September 

August 

Juli 

Abweichung 

0.5 

—0.3 

—0.4 

—0.9 

0.1 

0.4 

oder  Fehler 

1.1 

0.4 

—0.8 

—0.3 

—0.3 

0.5 

Mittel 

0.8 

0.0 

—0.6 

—0.6 

—0.1 

0.5 

also  Korrektion 

—0.8 

0.0 

0.6 

0.6 

0.1 

—0.5 

Die  Abweichungen  befolgen,  wie  man  sieht,  eine  doppelte  Periode,  sie  erreichen  im  Laufe 
des  Jahres  zwei  Maxima  und  zwei  Minima  und  können,  demnach  durch  vier  Kreisbogen  ausgedrückt 
werden;  die  Amplitude  ist  ca.  (0.8  +  0.6) :  2  «•  0.7.  Der  veränderliche  Winkel  muss  2  x  ge- 
schrieben werden,  weil  er  im  Laufe  des  Jahres  2  mal  die  Peripherie  durchlaufen  muss,  für  die 
Monatsintervalle  also  um  60®  fortschreitet  Der  konstante  Winkel  C,  die  Phasenzeit,  ist  durch 
die  Bedingung  gegeben,  dass  das  Korrektionsglied  im  Februar  und  August  sich  auf  Null  reduziert» 
somit  C  +  60  ««  0  oder  C  =  —  60®  wird.  Da  aber  zudem  die  Korrektion  vom  Januar  zum  März  von 
—  in  +  übergehen  muss,  so  liegt  der  Winkel  (der  sinus)  — 60®  im  IV.  Quadranten  und  beträgt 
demnach  360  —  60  -=  300®. 

Das  Korrektionsglied  lautet  somit  0.70  sin  (300  +  2  x)  und  die  ganze  Jahresgleichung  der 
Temperatur  für  Graz  wird: 

8.02  +  10.75  sin  (270  +  x)  +  0.70  sin  (300  +  2  x). 
Die  nach  dieser  Gleichung  berechneten  Monatsmittel    der   Temperatur    zeigen    schon    eine  völlig 
hinreichende  Annäherung  an  die  beobachteten  Temperaturen. 
Berechnete  Werte  der  Monatstemperaturen  und  Vergleich  mit  den  beobachteten  Temperaturen. 
Jan.        Febr.     März    April      Mai      Juni      Juli       Aug.      Sept.     Okt.    Nov.       Dez. 
Berechnet  —3.3      —1.3      3.3        8.6        13.4       16.7       18.2       17.3        14.0      8.6       2.6        —1.9 
Beobacht.  —3.2      —1.0      3.1         8.9        13.3       16.9       18.3       17.6        13.7       8.8       2.2       —2.3 

Wir  haben  derart  auf  rein  empirischem  Wege  eine  Gleichung  des  jährlichen 
Wärmeganges  für  Graz  gefunden,  welche  für  viele  Zwecke  schon  genügen  würde. 
Man  sieht  leicht  ein,  das  durch  Hinzufügung  eines  dritten  Gliedes  mit  dem  drei- 
fachen des  veränderlichen  Winkels  die  Annäherung  an  die  beobachteten  Werte  noch 
gesteigert  werden  könnte.  Das  Ergebnis  in  allgemeiner  Form  lautet  demnach,  dass 
durch  eine  Reihe  von  der  Form: 

ao  +  ai  sin  (Ai  +  x)  +  a-i  sin  (A2  +  2x)  +  aa  sin  (A3  +  3x) 
auch  eine  kompliziertere  Periode  mit  hinreichender  Genauigkeit  dargestellt  werden, 
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somit  in  eine  Reihe  von  einfachen  Pendelschwingnng^en  aufgelöst  werden  kaniL  Die 
numerischen  Koeftizienten  ai,  a2,  as  sind  die  Amplituden  dieser  Partialperioden 
oder  harmonischen  Konstituenten,  die  Winkelgrössen  Ai,  A},  A3  die  Phasenzeiten 
derselben,  ao  ist  der  Mittelwert  der  Funktion. 

In  sehr  vielen  Fällen  wird  der  Verlauf  der  Periode  selbst  (die  Abweichongen  vom  Mittel) 
durch  die  ersten  zwei  periodischen  Glieder  mit  hinlänglicher  Genauigkeit  wiedergegebnn.  Es 
repräsentieren  demnach  zwei  Amplituden  (ai  und  as)  und  zwei  Winkelgrössen  (Ai  und  As)  die 
beobachteten  12  oder  24  Zahlenwerte  der  jährlichen  oder  der  täglichen  Periode  fast  ▼oUstfindig. 
Man  erzielt  also  durch  die  harmonische  Analyse  einer  periodischen  Erscheinung  eine  sehr  gross« 
Ersparnis  an  Zahlen  und  somit  eine  grössere  Übersichtlichkeit,  wenn  es  sich  um  die  Zusammen- 
fassung und  den  Vergleich  des  Ablaufes  dieser  Perioden  an  zahlreicheren  Orten  handelt.  Da$ 
Ziel  jeder  Wissenschaft,  die  Mannigfaltigkeit  der  Erscheinungen  auf  die  einfachsten  anschaulichen 
oder  begri^ichen  Formen  zurückzuführen,  sie  unter  einen  möglichst  einheitlichen  Gesichtspunkt 
zu  stellen,  wird  durch  die  Darstellung  der  periodischen  Naturerscheinungen  mittelst  trigonometrischer 
Reihen  am  vollkommensten  erreicht. 

Ein  sehr  grosser  Vorteil  dieser  Darstellung  besteht  noch  darin,  dass  man  die  Amplituden 
und  die  Phasenzeiten  gesondert  erhält,  wodurch  der  Einblick  in  die  Übereinstimm ung  oder 
Art  der  Verschiedenheit  von  zur  Untersuchung  vorliegenden  Perioden  ungemein  erleichtert,  ja 
direkt  erzielt  wird,  wie  sich  dies  in  der  Form  von  Kurven  (graphischen  Darstellungen)  oder 
von  Abweichungen  der  äquidistanten  Werte  vom  Mittelwert  durchaus  nicht  erreichen  liesse. 
Zahlreiche  periodische  Erscheinungen  sind  in  der  Form,  in  der  sie  uns  in  den  Beobachtungen 
entgegentreten,  dun^h  eine  Übereinanderlagerung  verschiedener  Perioden  entstanden,  oder  eine  uns  be- 
kannte Periode  ist  durch  die  Superposition  einer  oder  mehrerer  anderer  nur  örtlich  auftretender 
Perioden  so  deformiert  worden,  dass  wir  sie  als  solche  gar  nicht  mehr  erkennen,  und  sie  ganz 
fremdartig  erscheint.  Dies  hat  schon  oft  zu  missverständlichen  Auffassungen  und  zu  haltlosen 
Theorien  geführt.  So  erscheint  z.  B.  die  bekannte  tägliche  Doppelschwankung  des  Luftdruckes 
an  manchen  Orten,  z.  B.  in  Madrid,  Klagenfurt  etc.  im  Sommer  als  eine  einfache  umgekehrte 
Temperaturkurve.  Die  harmonische  Analjse  (die  Bezeichnung  ist  ihrer  Kürze  wegen  vorteilhaft} 
einer  solchen  Periode  trennt  aber  sogleich  die  fremden  Bestandteile  von  derselben  ab,  indem  sie 
die  einzelnen  Konstituenten  der  Periode  entwickelt,  und  die  ganztägigen  von  den  halbtägigen 
Schwankungen  etc.  absondert. 

Der  grösste  Vorteil  der  Methode  besteht  aber  darin,  dass  sie  überhaupt  für  den  Ablauf 
der  betreffenden  Naturerscheinung  einen  zweckmässigen  mathematischen  Ausdruck  anfsteUen  lehrt, 
der  in  analytische  Untersuchungen  als  Repräsentant  derselben  eingestellt  werden  kann,  und  derart 
der  Meteorologie  einen  Platz  in  der  theoretischen  Physik  sichert.  Hat  man  für  die  Perioden  ge- 
wisser Erscheinungen  diese  Reihenentwickelung  aufgestellt,  so  kann  man  mit  der  grössten 
Leichtigkeit  und  Eleganz  die  Perioden  addieren,  subtrahieren,  durch  Änderung  der  Winkel- 
konstanten auf  andere  Phasenzeiten  beziehen,  durch  Multiplikation  und  Division  der  Amplituden, 
z.  B.  Temperaturschwankungen  auf  Druckschwankungeu  reduzieren  und  umgekehrt;  kurz  man 
kann  mit  denselben  rechnen  und  hat  derart  die  Beobachtungen  in  die  für  wissenschaft- 
liche Untersuchungen  am  meisten  geeignete  Form  gebracht. 

2.  Berechnung  der  Eonstanten  der  trigonometrischen  Reihen. 
Der  empirische  Vorgang,  durch  welchen  wir  oben  die  Konstanten  einer  Sinnsreihe  ge- 
nähert erhalten  haben,  wäre  natürlich  viel  zu  wenig  exakt.  Er  lässt  auch  die  ganz 
unrichtige  Meinung  aufkommen,  dass  man  z.  B.  um  das  zweite  Glied  der  Reihe  zu 
berechnen,  das  erste  schon  kennen  muss  etc.,  während  es  in  Wirklichkeit  eine  der 
wichtigsten  und  vorteilhaftesten  Eigenschaften  dieser  Reihenberechnung  ist^  dass  jedes 
Glied  derselben  für  sich  berechnet  werden  kann,  auch  ganz  allein,  ohne 
dass  man  die  anderen  Glieder  zu  kennen  nötig  hat.  Der  obige  Vorgang  wurde  nur 
zur  Einführung  gewählt,  weil  sich  auf  diese  Weise  die  Form  der  Reihe  und  die  Be- 
deutung der  Konstanten  auf  die  natürlichste  Weise  von  selbst  ergeben  hat. 
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Jetzt  wird  es  aber  nötig;,  die  Anweisnng  zu  einer  strengen  Berechnung  der 
Konstanten  zu  geben. 

Die  obige  Form  der  Sinusreihen  ist  znr  Berechnung  der  Eonstanten  nicht 
geeignet  Man  mnss  zu  diesem  Zwecke  den  Sinus  der  Summe  zweier  Winkel  auf- 
lösen nach  dem  bekannten  Schema: 

a  sin  (A  +  x)  BS  (a  sin  A)  cos  x  +  (a  cos  A)  sin  x  e==  p  cos  x  -f-  q  sin  x, 
da  a  sin  A  und  a  cos  A  Konstante  sind,   die  wir  mit  p  und  q  bezeichnen  wollen. 
Es  ist  dann  p  :  q  :*  tang  A  und  p  :  sin  A  oder  q :  cos  A  »>  a. 

Die  Sinusreihe,  derart  aufgelöst,  erhält  demnach  die  Form: 

ao  +  p  cos  X  4-  q  sin  X  +  pi  cos  2x  -f  qi  sin  2x  +  etc. 
au  (oder  po)  ist  der  arithmetische  Mittelwert  aus  den  Beobachtungen,  die  wir  äquidi- 
staut  über  die  Periode  verteilt  annehmen,  die  p  und  q  aber  werden  nach  der 
Methode  der  kleinsten  Quadrate  aus  den  Beobachtungen  abgeleitet.  Bessel  hat  für 
diese  Berechnung  der  Konstanten  p  und  q  aus  äquidistanten  Beobachtungen  ein  ele- 
gantes Rechnungsverfahren  angegeben,  durch  welches  die  Darstellung  der  periodischen 
£8cheinungen  durch  Sinusreihen  eigentlich  erst  Eingang  in  die  Meteorologie  gefunden 
hat.  Man  nennt  daher  eine  solche  Darstellung  häufig  kurz:  die  Besselsche 
Formel.») 

Die  Methode  der  kleinsten  Quadrate  führt  zu  folgenden  Bestimmungsgleichnngen 
für  die  p  und  q,  bezüglich  deren  Ableitung  und  Begründung  wir  auf  H.  Meyer. 
,,Anleitung'*  S.  36  etc.  oder  Kämtz,  Rep.  I.  S.  I26  etc.  Schmid,  Lehrbuch  8.  8  etc. 
verweisen  müssen. 

Bezeichnen  wir  mit  n  die  Anzahl  der  äquidistanten  über  die  ganze  Periode 
verteilten  Beobachtungen,  diese  letzteren  selbst  der  Reihe  nach  mit  Uu,  ui,  Ui  etc. 
bis  Un-i,  so  ist: 

po  s=  ao  ^  (uo  -|-  ui  -f-  i>*  +  •  •  «n-i ) :  n,  d.  i.  der  arithmetische  Mittelwert 

pi  MB  (uo  -|-  ui  cos  X  -h  u«  cos  2x4-.'  +  Un— 1  cos  (n — 1 1  x)  :  V«a 

qi   »  (ui  sia  X  -|-  US  sin  2x  -|-  •  •  -h  ^n>i  «n  (n — l)x)  :  \'in 

ps  SB  (uo  +  U'   cos  2x  -|-  u«  cos  4x  -|-  .  .  +  Un    i   cos  (n— l)2x)  :  V«n 

qi  «  (ui  sin  2x  -[-  uj  sin  4x  -f- +  «n— i  «n  (n — 1)2 x)  :  »/jn 

etc. 

oder  in  Worten:  Um  pi  zu  erhalten,  multipliziert  man  z.  B.  im  Falle'-')  von 
n^  ß,  also  X  c«  360  :  6  ^^  60",  die  erste  Beobachtung  uo  mit  cosO,  die  zweite  ui 
mit  cos  60,  die  dritte  uo  mit  cos  120«=  —  cos  60,  die  vierte  U3  mit  cos  ISO,  die 
fünfte  U4  mit  cos  240  =  —  cos  60  und  die  sechste  und  letzte  U5  mit  cos  300  «>  cos 
60,  addiert  die  Produkte  und  dividiert  sie  durch  3,  der  Quotient  ist  dann  pi.  Das- 
selbe Verfahren  mit  dem  Sinusfaktoren  führt  zur  Kenntnis  von  qi  u.  s.  w.  Das 
Schema  der  Berechnung  ist  also  einfach  folgendes: 


1)  Wir  möchten  aber  diese  Bezeichnung  vermeiden,  weil  man  unter  der  Formel  für  eine 
Erscheinung  zumeist  die  Aufstellung  eines  Gesetzes  für  dieselbe  versteht,  den  Ausdruck  der  Ab- 
hängigkeit derselben  von  Veränderungen  der  Grössen  anderer  Art  (z.  B.  der  Abhängigkeit  des 
Luftdruckes  von  der  Höhe,  barometrische  Höhenformel),  während  die  Darstellung  einer  periodischen 
Erscheinmig  durch  Sinusreihen  nur  der  kürzeste  mathematische  Ausdruck  für  die  Beobachtungen 
selbst  ist,  nichts  Neues  hinzufügt  und  an  sich  gar  keine  Theorie  enthält. 

2)  Dieser  Fall  kommt  bei  Schiffsbeobachtungen  häufig  vor,  wo  die  Beobachtungen  nach 
Wachen,  also  von  4  zu  4  Stunden,  angestellt  werden. 
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cos     0 

60 

—60 

+ 

sin    0 

60 

60 

uo 

— U3 

(Ul 

Ul 
U4 

— ua 

U5 

Uü 
— U3 

(uo  —  Ua)  sin  0, 

(Ul 

Ul 
U4 

—  U4)  sin 

60, 

(u,- 

Ul 
US 

Uü  —  U3)COS0, 

—  U4)C0S  60, 

(UJ- 

-  US)  COS 

60 

_-ur.)  sin  60 

p,  »  «/3  [uo  —  U3  +  V«  (Ui  —  U4 )  +  Vs  (ua  —  us)]        qi  —  »/a  [0.866  (ui  —  n*)  +  0.866  (ua  —  u  .)]. 

Um  qi  zu  erhalten,  braucht  man,  wie  za  ersehen  ist,  die  Beobachtnn^en  gar 
nicht  mehr  neu  anzuschreiben  und  zu  addieren,  es  fällt  für  qi  bloss  das  erste  Glied 
weg,  da  sin  0  gleich  0,  das  dritte  ändert  bloss  das  Zeichen;  der  Multiplikator 
cos  60  ist  V'i»  sin  60 o  ist  0.866. 

Da  pi  =  ai  sin  A,  qi  =  ai  cos  Ai  (siehe  oben),  so  ist  pi  :  qi  =  tang  Ai,  liefert 
also  den  Phasenwinkel  Ai;  ai  aber  erhält  man  aus  pi  :8in  Ai  oder  qi :  cos  Ai. 

In  gleicher  Weise  erhält  man  dann  auch  p2  und  qt ,  wo  der  Winkel  x  dann 
um  je  120,  d.  i.  2  x  60<>,  fortschreitet,  und  das  Rechenschema  cos  0,  — 6«iö,  —  60<>, 
und  sin  0,  +  600,  —  60»  wird  etc. 

Dieses  Rechenschema  schliesst  sich  unmittelbar  an  die  Bestimmungsgleichongen 
für  die  p  und  q  an  und  stellt  an  das  Gedächtnis,  wie  bei  verschiedenen  n  zu  rechnen 
ist,  gar  keine  Anforderung. 

Die  Werte  der  (natürlichen)  cosinus  und  sinus,  die  man  als  Multiplikatoren  zu- 
meist braucht,  sind: 

Winkel  0«  15«  30»  45»  60»  75«  90« 

cos       1.000  0.966  0.866  0  707  0.500  0.259  0.000 

sin       0.000  0.259  0.500  0.707  0.866  0.966  l.OOO 

Tafeln  der  Vielfachen  dieser  Zahlen  findet  man  in  „Anleitung  zu  meteoro- 
logischen Beobachtungen".  IL  Teil,  Wien  1895.  S.  88  etc.  Die  Verwendung  der^ 
selben  macht  die  Berechnung  der  Eonstanten  der  Sinusreihen  äusserst  einfach. 

I.  Beispiel.     Berechnung   des  jährlichen  Temperaturganges  zu   Graz.  (Mittel  1851 

bis   1880.     Station  des  Physikalischen  Instituts.) 

Jan.      Febr.    März     April      Mai      Juni      Juli    August   Sept.      Okt.     Nov.  Des.       Jahr 

—3.2      —1.0       3.1         8.9        13.3       16.9       18.3       17.6       13.7        8.8         2.2  —2.4       8.02 


0 

30         60             90      1     —60     —30 

--:-!+     + 

0             60      —60 
—  3.2      —  1.0  —  3.1 
18.3          17.6  —13.7 

—180  1     —60     +60 
—  8.9  1  —13.3      16.9 

—  3.2  1  —  1.0         3.1   1      8.9 

—13.3  —16.9 
2.2  —  2.4 

—  8.8  !  —  2.2  —  2.4 

—18.3  1  —17.6  —13.7  1—8.8 

15.1      --16.6  +16.8 
—17.7      --14.5  —15.5 

—17.7  1  —15.5  +14.5 

—21.5  '  —18.6  —10.6  ;      0.1     1  —11.1  —19.3 

1  —30,0 

—32.8 
—10.8 
—65.1 

log  sin 
log 
log 

log(pi:< 
log 

+  19.3  +11.1    [      0.43 
—37.9  —21.7         0.35 
+  0.7  +  0.5     +Ö.88  I 

Ai  —    9.99996    1  sin  negf 
pi  -    1.03543    \cos  posi 
qi«    9.17609 
lO«  11.85934  —log  tan 

ai— "1.03547 

ai  «  10.85                   A  . 
pi  :  sin  89®  12  «  a 

),  «  — 10.85 
11—+    0.15 

itiv 

tiv,  also  IV.  \ 
Quadrant  / 

g     89«  12' 

359®  60' 

=  270°  48' 

—  2.6      +31.1  —32.3 

—  0.6                   —  1.2 

—  3.2 

log  sin  Ai  «    9.86589 
log  ps  -    9.72428 
log  qi «    9.69020 

log  (ps:qs)»  10.03408 
log  as  =    9.85839 
ai-    0.72 

+33.4 

+  3.4,+2.M 

p,«-0.53 
qj  -  -1-  0.49 

-  log  tang    470  15' 

359»  60' 

As  —  312«  45' 

oder: 


Gleichung  des  jährlichen  Ganges: 

8.02+10.85  sin  (270.8  +  x)  +  0.72  sin  (312.8)  + 2  x), 

8.02—10.85  cos  x  +  0.15  sin  x  — 0.53  cos  2x  +  0.49  sin  2  x. 
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Auswertung  der  Formel  in  der  ersten  einfacheren  Form: 
I.  Glied: 
(Winkelkonst.  — 890l2'   — 59012'   — 29^12'    +0*48'  +30048    +6O048'    I    90^48'  «  +  89^12'  etc. 
(Die  Winkel  wiederholen  sich  jetzt  mit  entgegengesetzten  Zeichen.) 
Logarithmen 

log  sin     9.9999      9.9340      9.6883      8.1450       9.7093       9.9410 
log  ai      1.0355       1.0355       1.0355       1.0355       1.0355       1.0355 


1.0354      0.9695       0.7238       9.1805       0.7448 
II.  Glied: 

0.9765 

Winkelkonstanten  —47015'     +12045'    +72*45'     (—47015', 
Logarithm<%n    9.8658      9.3438 
log  82               9.8584       9.8584 
9.7242       9.2022 

beginnt  Wiederholung  der  Winkel.) 

9.9800 

9.8584 

9.8384 

I.  —10.85     —9.32     —5.29    0.15        5.55        9.47       10.85 

9.32     5.29     —0.15    —5.55    —  9.47 

II.  —  0.53         0.16         0.69     0.53     -0.16     —0.69     —0.53 

0.16    0.69        0.53    —0.16    —  0.69 

—11.38     —9.16    —4.60     0.68         5.39        8.78       10.32     9.48     5.98        0.38    —5.71    —10.16 

Temperaturgang  yon  Graz. 
Jan.       Febr.      März    April      Mai      Juni      Juli     Aug.     Sept.     Okt.    Nov.     Dez. 
—11.38—9.16—4.60     0.68        5.39    8.78      10.32      9.48      5.98     0.38—5.71—10.16 
a^«  8.02       8.02        8.02    8.02        8.02    8.02        8.02      8.02      8.02     8.02       8.02       8.02 

t    .  —3.36  —1.14        3.42     8.70      13.41  16.80      18.34    17.50    14.00    8.40      2.31    —2.14 

Beobachtet    —3.2    —1.0  3.1       8.9        13.3     16.9        18.3      17.6      13.7       8.8        2.2      —2.4 

Differenz       —0.2    —0.1  0.3  —0.2  0.1  —0.1  0.0    —0.1        0.3  —0.4        0.1  0.2 

Differenz  gegen  das  40jährige  Mittel  (1851—1890). 
Differenz        —0.1         0  0  0.3      0.0         0.0       0.0         0.0       0.0        0.4  —0.2        0.0  0.2 

Die  aus  den  30jährigen  Beobachtungen  1851  — 1880  berechneten  Werte 
nähern  sich  demnach  erheblich  den  40jährigen  (1851  — 1890)  beobachteten  Werten, 
alle  Differenzen  sind  kleiner  geworden,  mit  Ausnahme  von  März  und  September. 
Während  die  Summe  der  Abweichungen  von  dem  30  jährigen  Mitteln  2.2^  beträgt, 
ist  die  Summe  der  Abweichungen  von  den  40jährigen  Mitteln  bloss  1.2<>,  also  nahe 
um  die  Hälfte  kleiner.  Die  Rechnung  hat  demnach  Werte  geliefert,  welche  sich 
langjährigen  Mittelwerten  noch  mehr  annähern. 

Die  Zeit  ist  hier  gerechnet  von  der  Mitte  des  Januar  an,  also  vom  16.  Januar 
für  welchen  das  Januarmittel  gilt  und  x  »=  0  wird.  ^) 

Bemerkungen  zum  Rechnungssohema.  Beim  ersten  Gliede  ist  zu  beachten,  das« 
der  Sinus  (der  die  q  liefert)  im  zweiten  und  vierten  Quadranten  das  entgegengesetzte  Zeichen  hat 
gegen  den  Cosinus,  weshalb  die  letzten  zwei  Summanden  rechts  das  Zeichen  wechseln  und  statt 
— 37.9  und  — 21.7  nun  -{-0.7  und  -fO.5  erscheinen.  Beim  zweiten  Gliede  ändern  deshalb  die 
dritten  und  sechsten  Summen  das  Zeichen,  wie  angedeutet.  Um  aus  den  Logarithmen  von  p  oder 
q  die  Logarithmen  der  Koeffizienten  a  zu  erhalten,  geht  man  in  der  Tafel  von  den  Tangenten 
gleich  zu  dem  log  yon  sin  oder  cos  hinüber  und  subtrahiert  denselben  von  log  pi  oder  log  qi, 
immer  von  dem  grösseren  Werte,  weil  die  Differenz  (der  Quotient)  dadurch  etwas  genauer  wird. 
Es  ist  bequem,  die  Logarithmen  gleich  über  log  p  oder  unter  log  q  zu  schreiben  (Raum  lassen 
deshalb),  wie  oben  (über  log  pi  und  log  ps)  geschehen,  well  hier  die  Winkel  über  45®  hinaus- 
gehen, andernfalls  ist  q  grösser  und  deshalb  log  cos  davon  zu  subtrahieren. 

Die  Auswertung  der  Formel  geschieht  am  bequemsten  mit  vierstelligen  Logarithmen.  Man 
schreibt  die  Winkel  der  Reihe  nach  auf,  indem  man  sie,  im  vorliegenden  Falle,  um  je  30,  resp. 
60®  vergrössert  oder  vorwärts  dreht  und  dabei  den  Quadranten  beachtet.     Man  braucht  natürlich 


1)  Soll  die  Zeit  vom  1.  Januar  an  gerechnet  werden,  so  ist  die  Winkeionstante  Ai  um  15®  17', 
As  um  30®  34'  etc.  zu  verkleinem.  Eine  Tabelle  der  Werte  von  x  für  den  Mittag  eines  jeden 
Jahrestages  findet  man  in  Ch.  Schott:  Tables  of  the  Atmospheric  Temp.  in  the  U.  S.  Smith. 
Contrib.  Nr.  277.    Washington  1876.     S.  173. 
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stets  nur  die  Hälfte  der  Peripherie  direkt  sn  berechnen,  dsnn  wiederholen  sich   die  üllnkel  ond 
damit  snch  die  Zshlen  mit  entgegengesetzten  Zeichen. 

Die  gnnze  Bechnnng  nimmt,  wie  num  sieht,  sehr  wenig  Zeit  in  Ansprach. 

n.  Beispiel.    Berechnung  eines  täglichen  Granges. 
Täglicher  Gang  des  Barometers  zn  Eimberley  (Sfidafrika,  28<^42'  sfidl.  Br..,  24^27'  5stL  L  ,   12C»4  m  . 
Gegeben  in  Abweichungen  vom  Tagesmittel  in  Hundertel  des  Mm. 

Täglicher  Gang  des  Barometers  im  JahresmitteL 

Stunde                Ol             2345            6  78  9 

Vormittag        .17         .09    —.01     —.08    —.03        .14        .45  .75       1.01  1.09 

Nachmittag     .24    —.28     —.82  —1.05  —1.20  —1.13    —.89  —.57     —.18  .04 


lO 

11 

I.Ol 

.75 

-19 

.22 

+  0     -  +15     +30 


Rechnungsschema  für  das  L  Glied. 
+  45      +60     +75         +90    :    —75 


17 
—24 

—  7  " 
—15.4 

—  0.9 

—  5.7 

—  1.0 

—  1.3 
—.313 


—60 

+ 


—45 

+ 


— 30 

+ 


— 15 


9       —  1 
28  82 

37  81 

T82 


—  8       —  3 
105         120 


:f53 


97 
:fl05 


117 
X119 


.14 

_  113 

127 

q:i32 


45 
89 


—  75    —101     —109    —101 

—  57—18  4  19 


-75 
22 


—16 


1     —     8     —     2     —     5 


+90    +163     +202     +236     +259 


134 

23 

81 

143 

204 

250 

8.35 


-132  —119 


-105 


-82   —53 


pt  «  —0.026  log  qi  «r 
q,  c  +0.696         log  qs  — 

A  »  2<»  8'  (log  cos  A  — 
359<>  60^        log  tang  A 

Ai  -  357"*  52'  log  ai  » 

ai  —  0.696 


8.41497 
9.84261 
9.99970 
8.57236 
9.84291 


30 


II.  Glied. 
60 


9  —     1 

—  75  —101 

—  28  —  82 
57  18 


17 

—45 

24 

89 

+  85 

138 

38 

+  2.61      —233      —409 


—  37 


—166 
±243 


90 


-60 

+ 


—30 

+ 


—  8 
—109 

—  105 

—  4 


+159 


—226 

—116 

+  77      -35^ 


3 

101 

120 

19 


—14 

75 

113 

22 


+243  +196 


_   pi  —  +  0.218 
"«;6.96  q«  -  —  0.580 


As  —  200  36' 

n9o  60' 

1590  "24'' 
as  —  0.619 


log  pa  =r  9.33846 

log  qi  -  9.76343 

log  cos  A  — _9.97130 

log  tang  As   9.57503 

log  qs  —  9.57303 


m.  Glied. 


0 

45 

90 

—45 

— 

—      — 

+ 

17 

9 

—  1 

8 

3 

—  14 

—45 

75 

101 

109 

101 

—  75 

—  24 

28 

82 

—105 

—120 

—113 

—89 

57 

18 

—  4 

—19 

22 

—5 

+15 

f-29 

—18 

—2.1 

+ 

H 

h233 

+ 

—7.1 

H 

-52.3 

A3  -  70  46' 
3590  60' 
3520  14' 


as  »  0.044 


ps  «  —0.006 
qs —+0.044 

log  p3  —  7.77815 

log  qs  —  8.64345 

log  cos  As  —  9.99600 

log  tang  Aj     9.1347Ö 

log  RS  —  8.64745 


Die  GlelohuDg  für  den  täglichen  Gang  des  Barometers  in  Klmberley  x-aO  für  Mittem. 
Capzeit  (mittl.  Z.  22  Va*^  E.  v.  Gr.)  ist  demnach 

0.696  sin  (3570.9 +  x)  + 0.619  sin  (159.4  +  2  z)  +  0.044  sin  (352.2  + 3  x), 
reduziert  auf  Lokalzeit  (Kimb.)  0.696  sin  (355.9+ x)  + 0.619  sin  (155.4+2  x)+0.044  sin  (346.2  -h  3x). 

Da  die  Uhr  in  Eimberley  gegen  die  mittlere  Ortszeit  nm  8  Minuten  rond  zn 
spät  geht,  80  müssen  die  Winkelkonstanten,  um  sie  an!  Ortszeit  zu  reduzieren,  nm 
respektive  2<),  4<^  und  6^  verkleinert  werden,  was  im  zweiten  Ansatz  der  Gleichung 
geschehen  ist. 

Man  benutzt  die  Darstellung  der  Periode  einer  Erscheinung  durch  die  sogenannte 
Besselsche  Formel  zuweilen  auch  zur  Berechnung  des  Eintrittes  und  der  Werte  der  Extreme 
und  der  Media.    Dies  ist  aber  nur  dann  statthaft,  wenn  man  so  viel  Glieder  der  Formel  rechnet. 
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das«  die  Extreme  nicht  merklich  abgestumpft  werden.  Bei  Anwendung  aaf  den  täglichen  Qang 
der  Temperatur  ist  es  überhaupt  xu  Termeiden,  auf  diesem  Wege  den  Eintritt  des  Minimums  su  be- 
rechnen, namentlich  fttr  kontinental  gelegene  Orte,  weil  die  scharfe  Biegung  der  Temperaturkurre 
zur  Zeit  des  Horgenminimums  duroh  die  Sinusreihen  für  diesen  Zweck  nicht  entsprechend  dar- 
gestellt werden  kann.  Im  allgemeinen  empfiehlt  es  sich,  cur  Bestimmung  der  Extreme  die 
C^rAphiache  Darstellung  der  Beobachtungen  su  benutzen.  Eine  bequeme  Methode,  dieselbe  aus  den 
Sinusreihen  su  berechnen,  hat  Jelinek  angegeben.  Ein  Hinweis  darauf  muss  hier  genügen. *) 
3.  Vorbereitang  der  beobachteten  meteorologrischen  Werte  zur 
Berechnung  nach  harmonischen  Reihen. 

a.  Die  tägliche  Periode.  Der  tägliche  Gang  der  meteorologischen  Elemente, 
wie  er  unmittelbar  ans  stündlichen  Ablesungen  oder  durch  Reduktion  der  Auto- 
graphenzeichnungen,  in  Form  von  Monats-Stundenmitteln  gefunden  wird,  enthält  fast 
stets  in  den  mittleren  und  namentlich  in  höheren  Breiten  neben  der  regelmässigen 
t&g:lichen  Änderung  auch  noch  die  jährliche  Änderung,  oder  was  meist  viel  störender 
zu  Tage  tritt,  die  unregelmässigen  Änderungen  der  betreffenden  Elemente,  indem 
die  Temperatur,  der  Luftdruck  etc.  am  Ende  des  Monates  nicht  zu  dem  Anfangs- 
wert zurückkehrt,  sondern  zugleich  einer  mehr  oder  weniger  progressiven  Änderung 
uuterworfen  ist.  Man  muss  deshalb  diese  Änderungen  eliminieren,  um  den  wahren 
täglichen  Gang  zu  erhalten,  und  denselben  der  Rechnung  unterwerfen  zu  können. 
Eine  Vofschrift  dafür  hat  Lamont  gegeben. 

Es  wird  dabei  angenommen«  dass  die  Änderung  (auch  die  unperiodische)  im  Monatsmittel 
als  rein  progressiT  yor  sich  gehend  betrachtet  werden  darf,  somit  durch  eine  gegen  die  Abscissen- 
acbse,  auf  welcher  die  Stundenwerte  aufgetragen  gedacht  sind,  mehr  oder  minder  geneigte  Gerade 
dargestellt  werden  könnte. 

Damit  ist  a«eh  das  ReohnungsTcrfahren  schon  angegeben.    Man  ermittelt,  um  wie  viel  der 
mittlere  Moaatswert  der  letsten  Tagesstunde  durch   die   jährliche   oder  unperiodische   Änderung 
verändert  worden  ist,  und  verteilt  dann  diese  Änderung  als  Korrektion  in   sinngemässer  Weise 
auf  die  einxelnen  Tagesstunden,  wie  aus  folgendem  Beispiel  am  einfachsten  ersichtlich  wird. 
Täglicher  Gang  des  Luftdruckes  su  Wien  im  April  1898.    740  mm  -{-• 
2  h        4h        6h        8h         lOh      Mittg.        2h        4  h         6h        8h         lOh        Mittn. 
1.08     0.99^     1.15      1.48       1^06        1.88         1.00      0.66*     0.74      1.33       1.57  1.53 

Die  tägliche  Periode  des  Luftdruckes  ist  swar  in  dieser  Zahlenreihe  schon  deutlich  aus- 
gesprochen, man  bemerkt  aber  sogleichi  dass  die  Änderung  von  Mitternacht  bis  2  h  weit  über  die 
normale  tägliche  Änderung  hinausgeht,  dass  also  der  Luftdruck  im  Mittel  während  des  ganzen 
Monates  gestiegen  ist,  wodurch  die  Stundenmittel  vom  Anfang  gegen  das  Ende  des  Tages  konti- 
nuierlich wachsen.  Diese  Zunahme  ist  nun  in  Abzug  zu  bringen.  Aus  den  obigen  Mitteln  ist 
aber  diese  Änderung  nicht  zu  entnehmen,  man  muss  auf  die  Einzelwerte  zurückgehen.  Die  Ab- 
lesung am  1.  April  2h  am  war  737.7,  Jene  am  1.  Mai  2h  am  aber  744.3;  ohne  unperiodische  und 
jährliche  Änderung  hätte  sie  wieder  737.7  sein  mttssen.  Die  Differenz  von  6.6  mm  dividiert  durch 
30  «  0.22  giebt  an,  dass  der  Luftdruck  durchschnittlich  täglich  vom  Anfang  zum  Ende  des  Tages 
um  0.22  mm  gestiegen  ist.  Um  das  Mittel  nicht  zu  ändern ,  verteilt  man  die  Hälfte  dieser 
Differenz  mit  entgegengesetzten  Zeichen  auf  die  beiden  Tageshälften  wie  folgt: 
2h  4h  6h  8h  10h  Mittg.  2h  4h  6h  8h  10h  Mittn.  2h'() 
1.08      0.99       1.15       1.48       1.66        1.38         1.00      0.66      0.74       1.33       1.57         1.53         1.30 

+11       +9       +7        +b       +3         +1 — 1        —3       —5        —7         —9        —11 

1.19      1.08*     1.22       1.53       1.6»        1.39         1.00      0.65*     0.71       1.28       1.50        1.43         1.19 
Jetzt  schliesst  sich  das  Ende  des  Tages  völlig  genau  an  den  Anfang  desselben  an,  wie  es 


1)  Jelinek,  Täglicher  Gang  der  meteorologischen  Elemente  au  Prag.  Denkschriften  der 
Wiener  Akad.  IL  2.  8.  90  1851;  Meyer,  «Anleitung".  S.  38;  Blanford,  The  Indian  Meteore- 
logist's  Yademecum.   pag.  77. 

2)  Dies  ist  1.08  (2  h  a  m) -}- 0.22.  Diesen  Wert  hätte  man  auch  erhalten,  wenn  man  ein 
Mittel  fttr  2  h  am  ohne  1.  April,  aber  dafür  mit  Einrechnung  des  1.  Mai  gebildet  hätte. 
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sein  muBSf  wenn  nur  eine  tägliche  Periode  vorhanden  ist,  und  die  korrigierten  Stundenmittel  tod 
2  h  a  m  bis  Mittemacht  stellen  deshalb  die  wahre  tfigliche  Periode  dar. 

Hat  man  mehrere  Serien  solcher  Beobachtungen  mit  Unterbrechungen,  so  mass  far  jede 
Serie  separat  die  obige  Differenz  oder  unperiodische  Änderung  aufgesucht  und  dann  über  die 
Mittel  der  Serien  die  mittlere  Differenz  in  obiger  Weise  verteilt  werden Ji 

Diese  meist  nach  Lamont  genannte  Korrektur  führt,  wenn  es  sich  um  Monatastimden- 
mittel  aus  mehreren  Jahren  handelt,  also  die  unperiodischen  Änderungen  schon  ziemlich  eliminiert 
und  bloss  noch  die  jährliche  Änderung  als  Störung  in  denselben  übrig  geblieben  ist,  man  darf 
wohl  sagen  stets  zu  dem  erwünschten  Ziele.  Bei  Stundenmitteln  einzelner  Monate  ist  das  aller- 
dings oft  nicht  der  Fall,  weil  die  Voraussetzung,  dass  die  unperiodischen  Störungen  im  Monat»- 
mittel  linear  verlaufen,  nicht  immer  zutrifft,  die  auf  den  täglichen  Gang  superponierten  Störungen 
in  der  Thät  unregelmässig  verlaufen,  also  durch  linear  fortschreitende  Korrektionen  nicht  eliminiert 
werden  können. 

b.  Die  jährliche  Periode.  Die  angegebene  Berechnung  der  Konstanten 
der  trigonometrischen  Keihen  setzt  äquidis tan te  Beobachtungen  oder  denselben 
äquivalente  Mittelwerte  voraus.  Man  verfügt  aber  zur  Berechnung  der  jährlichen 
Periode  fast  stets  nur  über  Mittel  der  bürgerlichen  Monate^  die  dieser  Anforderung 
nicht  entsprechen.  Man  muss  sich  deshalb  zunächst  äqnidistante  Werte  verschaflfen. 
Die  wirklichen  Jahreszwölftel  bestehen  aus  Perioden  von  30.44  Tagen,  die  man  auch 
Normalmonate  nennt.  Liegen  Tagesmittel  aus  vieljährigen  Beobachtungen  ab- 
geleitet vor,  so  kann  man  sich  aus  ihnen  neue  Mittel  nach  Normalmonaten  bilden.  ^) 

Im  anderen  Falle  kann  man  den  jährlichen  Gang  der  Temperatur  nach  den 
Mitteln  der  bürgerlichen  Monate  als  Kurve  zeichnen,  wobei  man  aber  die  Korrek- 
tionen auf  den  mittleren  Tag  des  Monates  vorher  anbringen  muss,  und  dann  der 
Kurve  12  äqnidistante  Ordinaten  entnehmen,  die  nun  in  die  Rechnung  eingestellt 
werden.  De  Forest  und  A.  Angot  haben  auch  Formeln  berechnet,  mittelst  welcher 
man  aus  den  Mitteln  der  bürgerlichen  Monate  selbst  Korrektionen  ableiten  kann,  durch 
welche  erstere  auf  Normalweite  reduziert  werden  können.^) 

Die  Formeln  von  Angot  sind  einfacher  und  bequemer,  weil  sie  mit  den  Differenxen  der 
Monatsmitteln  zu  rechnen  gestatten,  während  De  Forest  die  Mittelwerte  selbst  zur  Ableitung  der 
Korrektionen  verwendet.  Beide  Anweisungen  liefern  aber  etwas  zu  kleine  Korrektionen,  namentlich 
jene  von  Angot,  nach  den  Proben,  die  ich  gemacht  habe.^) 


1)  Fehlen  einzelne  Terminbeobachtungen,  so  müssen  dieselben  in  passender  Weise  interpoliert 
werden,  nach  dem  beiläufigen  täglichen  Gang,  oder  selbst  nur  linear,  dann  erst  dürfen  die 
Stundenmittel  gebildet  werden.  Fehlen  zu  viele  Beobachtungen  an  einem  Tage,  so  wird  derselbe 
am  besten  von  der  Rechnung  ausgeschlossen,  dafür  ist  aber  auch  die  Korrektion,  die  oben  er- 
läutert worden  ist,  im  Mittel  zu  berücksichtigen. 

2)  Zu  dieil^m  Zwecke  mögen  hier  die  Kalenderdaten  für  das  Ende  der  Normalmonate  an- 
geben werden,  I,  II  etc.  bezeichnen  die  sich  folgenden  Normalmonate: 

I  II  III  IV  V  VI         VII        VUI        IX  X  XI  XII 

0.44  0.62         0.06        0.50        0.94        0.37        0.81         0.25        0.69        0.13        0.56         1.00 

31.  Jan.   2.  März  2.  April  2.  Mai   I.Juni    2.  Juli   1.  Aug.  1.  Sept.  1.  Okt.  1.  Nov.  1.  De«.  31.  Dez. 
Den   ersten    Normalmonat    bilden    demnach    die    ersten    30  Tage   des  Januar  -|-  0.44    des 
31.  Januar  u.  s.w.    Die  Summen  sind  durch  30.44  zu  dividieren. 

3)  £.  L.  De  Forest  in  Sill.  Journ.  of  Science  Nr.  129.  May  1867.  pag.  316.  —  A.  Angot, 
Sur  le  calcul  de  la  Variation  annuelle  des  ^l<^ments  M^t^orologiques.  Annales  du  Bureau  Central. 
1887.  I.  Memoires.  In  mehrfacher  Hinsicht  beachtenswerte  Publikation.  Angot  giebt  auch  die 
Transformation  der  Formeln  an,  um  die  Konstanten  statt  auf  die  mittlere  auf  die  wahre  Positioii 
der  Sonne  in  der  Ekliptik  zu  beziehen,  was  in  manchen  Untersuchungen  wünschenswert  er- 
scheinen kann. 

4)  Für  den  Unterschied  zwischen  der  Temperatur  der  bürgerlichen  Monate  und  der  Normal- 
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Wie  man  mit  den  bürgerlichen  Monaten  unmittelbar  rechnen  kann,  zeigte  Weihrauch. 

E,  Wahlen  hat  nachgewiesen,  dass  man  fttr  die  ersten  drei  Glieder  der  sog.  Be sseischen 
Formel  fast  identische  Resultate  erhält,  ob  man  Normalmonate,  oder  die  73  Pentadenmittel,  oder  365 
Tagesmittel  der  Temperatur  in  die  Rechnung  einführt.  Es  lohnt  sich  daher  nur  in  seltenen  Fällen 
schärfer  als  mit  Monatsmitteln  rechnen  zu  wollen. 

Wenn  man  mittelst  der  Konstanten  der  Sinusreihen,  die  aus  Monatsmitteln  abgeleitet 
worden  sind,  Tagesmittel  (und  Extreme)  berechnen  will,  so  müssen  die  Koeffisienten  etwas  ver- 
grössert  werden,  worauf  Bravais  aufmerksam  gemacht  hat,  und  zwar  im  Verhältnis  des  Bogen» 
zum  entsprechenden  Sinus.  Auch  Forbes  hat  schon  in  seiner  Berechnung  des  jährlichen  Tem- 
peraturganges zu  Edinburgh  eine  ähnliche  Korrektion  für  nötig  erachtet.  Diese  Korrektion  wegen 
der  , Kurvatur*  ist  übrigens  schon  in  anderer  Beziehung  erörtert  worden.*) 

c.  Unvollständige  Beobachtungen.  Fehlt  die  eine  oder  andere  der  äquidi- 
stanten  Beobachtungen  überhaupt  (nicht  bloss  an  einzelnen  Tagen),  wie  dies  nament- 
lich früher  vor  Einführung  der  Autographen  nicht  selten  mit  einigen  Nachtbeob- 
achtungen der  Fall  war,  so  müBsen  dieselben  in  zweckentsprechender  Weise  ergänzt 
werden.  Dies  kann  direkt  durch  Rechnung  geschehen  und  zwar  dadurch,  dass  man 
die  fehlenden  Daten  als  Unbekannte  in  die  Konstantenbestimmung  der  Besselschen 
Formel  selbst  einsetzt.  Aber  diese  Rechnung  ist  mühsam  und  steht  nicht  im  Ver- 
hältnis zu  den  mit  ihr  zu  erzielenden  Resultaten,  besonders  wenn  die  fehlenden  Be- 
obachtungen in  der  Gegend  der  Extreme  liegen.  .  Der  bequemste  und  sicherste  Vor- 
gang ist  die  Interpolation  der  fehlenden  Daten  durch  eine  graphische  Darstellung 
der    beobachteten  Werte,    wenn    man    sich    dabei    von    dem   täglichen  oder  jähr- 


monate  mag  ein  Beispiel  gegeben  werden.  Wahlen  hat  aus  den  normalen  Tagesmitteln  der 
Temperatur  nach  118jährigen  Beobachtungen  die  Mittel  für  die  Normalmonate  berechnet,  der 
Vergleich  derselben  mit  jenen  für  die  bürgerlichen  Monate  ergiebt  folgendes: 

8.  Petersburg.    A.  Mittel  der  bürgerlichen,  B.  Mittel  der  Normalmonate. 

I   Jan.  I  Febr.  |  März  1  April  i    Mai   i  Juni  .   Juli   i  Aug.  i  Sept.  1   Okt.  |  Nov.      Dez. 


A 
B 

Differenz 


—9.42 
—9.40 

0.02 


-8.65 
-8.55 

0.10 


1.62"    2.03 
L37      2.34 


8.65 
8.97 


14.81 
15.01 


17.70 
17.75 


16.09,  10.77 
16.01     10.65 


4.49  —1.50    —6.55 
4.40  —1.57    —6.60 


0.25      0.31       0.32  I     0.20      0.05  —0.08 1— 0.12  —0.09  —0.07       0.05 
Dieselben  Differenzen  für  Wien. 
1—0.02  I     0.07  I     0.21  I     0.26  |     0.16  |     0.06  |     0.04  |— 0.04  |— 0.06  1—0.09  |— 0.05  |  —0.03 
Die  Unterschiede  wachsen  natürlich  mit  der  Zunahme  der  Jahresschwankung. 
Den  Unterschied  in  den  Konstanten  der  Sinusreihen  zeigt  folgender  Vergleich: 


Wien 
as       !        Ai 


Btirgerl.  Monate 
Normalmonate 


11.20 
11.21 


0.44 
0.44 


269»  19' 
270»    5' 


Ai 

324»  12' 
315»  44' 


Petersburg 

as       '        Ai        I 


13.38 
13.38 


I 


0.56 
0.54 


263«  47' 
264»  42' 


As 

118»    5' 
123»  32' 


Die  Amplituden  bleiben  fast  ungeändert,  aber  die  Phasenzeiten  ändern  sich  etwas,  im  Falle 
Wien  um  +  46'  bei  Ai  und  ca.  —9»  bei  At,  in  8.  Petersburg  um  -f  55'  bei  Ai  und  nahe  +  5*/«^ 
bei  As.  Auch  Ch.  Schott  -findet  in  Amerika  eine  Änderung  von  Ai  um  ca.  +  43  bis -|- 48' 
durch  Einführung  der  Temperatur  der  Normabnonate.  Dies  entspricht  einer  Verfrühung  des 
Eintrittes  der  Extreme  im  jährlichen  Gange  um  nahe  einen  Tag.  Da  die  Temperatur  der  ersten 
Jahreshälfte  in  den  Normalmonaten  etwas  höher  ist,  so  war  dieses  Resultat  vorauszusehen. 

1)  Rechnet  man  mit  Monatsmitteln,  so  sind  die  Korrektionsfaktoren  beim  ersten  Glied 
(^  :  12) :  sin  7r/12  »  1.0115;  beim  zweiten  (27r:13):sin  2:r/'12  =^  1.0470  u.  s.  w.,  allgemein 
nn  :  12:Bin  n;i/12.  Z.  B.  für  Petersburg  ist  statt  mit  13.378  mit  13.532  für  ai  und  mit  0.566 
(statt  0.541)  für  as  zu  rechnen,  um  Tagesmittel  zu  erhalten. 
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liehen  Gang  des  gleiehen  Elementes  an  einem  benachbarten  oder  ähnlich  gel^^enen 
Orte  leiten  lassen  kann.  Man  entnimmt  dann  diesem  Diagramm  die  fehlenden  Daten, 
stellt  sie  mit  den  beobachten  in  die  Rechnung  ein,  berechnet  nnn  mittelst  der  so  er- 
haltenen Eonstanten  die  fehlenden  Beobachtungen,  und  wiederholt  mit  diesen  die 
Eonstantenbestimmnng.  Dieser  Vorgang  ist  der  sicherste,  bequemste  und  kfirzeste, 
bei  welchem  man  am  wenigsten  Gefahr  läuft,  den  Beobachtungen  Zwang  anznthun 
oder  willkürlich  zu  verfahren.  ^) 

III.  Die  Wärmebewegung  im  Erdboden. 

Temperaturgang  im  Boden.  Bestimmung  des  Wärmeleitung-skoef- 
fizienten  des  Erdbodens  aus  den  Amplituden  und  den  Änderungen  der 
Phasenzeiten  einer  periodischen  Wärmeänderung  in  verschiedenen 
Tiefen. 

Wir  können  jede  periodische  Wärmeänderung  an  der  Bodenoberfläche  nnd  in 
jeder  Tiefe  in  eben  erörterter  Weise  durch  eine  Summe  von  Sinusreihen  ansdrflekeB 
und  haben  bei  dem  analystischen  Ausdruck  derselben  nur  zu  beachten,  dass  bei  dem 
Eindringen  der  Wärmewelle  in  den  Boden  nach  der  Theorie  die  Amplituden  in  geo- 
metrischer Progression  abnehmen,  die  Phasenzeiten  zugleich  eine  Verzögerung  er- 
leiden, die  Perioden  selbst  aber  ungeftndert  bleiben. 

Die  Thermometer  in  den  verschiedenen  Tiefen  werden  von  den  jährlichen  Temperstar- 
ftndemngen  an  der  Oberfläche  derart  beeinfluut,  dass  das  gansjährige  Glied  der  Variation  separat 
allen  Thermometern  in  der  Tiefe  mitgeteilt  wird,  ebenso  das  halbjährige  etc.,  gerade  so,  als  wenn 
die  einfache  periodische  Variation,  die  sie  repräsentieren,  allein  vorhanden  wäre.  Dies  gilt  für 
Orte,  wo  die  Oberfläche  der  Erde  nabezn  eben  und  gleichförmig  ist  auf  Entfernungen,  welche 
mindestens  beträchtliche  Vielfache  der  Tiefe  des  untersten  Thermometers  sind,  und  wo  fär  die 
Leitungsfähigkeit  des  Bodens  dasselbe  der  Fall  ist.    Dann  gelten  nach  Fourier  folgende  Sätse: 

1.  Die  Temperatur  variiert  in  jeder  Tiefe  nach  einem  einfachen  harmonischen  Gesetze  mit 
einer  retardierten  Periode  und  mit  verminderten  Amplituden,  und  zwar  in  gleichem  Verhältnis  für 
gleichen  Zuwachs  der  Tiefe. 

2.  Das  absolute  Mass  der  Retardation  der  Phase  (im  Winkelmass,  d.  i.  Verhältnis  des 
Bogens  zum  Halbmesser)  ist  gleich  dem  Quotienten  der  natürlichen  Logarithmen  der  Amplituden, 
und  pro  Einheit  der  Tiefensunahme  a»  Yn  :  E,  wenn  die  Dauer  der  Periode  als  Zeiteinheit  ge- 
wählt wird  und  K  den  thermometrischen  Leitnngskoäffizienten')  bezeichnet 

3.  Für  verschiedene  Perioden  ist  die  Betardation  der  Phasen,  jede  gemessen  in  Teilen  der 
ganzen  Periode,  sowie  die  Verminderung  der  Logarithmen  der  Amplitude  pro  Einheit  der  Tiefen- 
zunahme, umgekehrt  proportional  der  Quadratwurzel  ans  der  Dauer  der  Periode. 

Wir  haben  also  im  allgemeinen  als  Ausdruck  für  die  periodische  Änderung  der  Tem- 
peratur an  der  Oberfläche  und  in  einer  gewissen  Tiefe  p  die  Keihen  (allgemein  vorerst): 
Oberfläche  ao  +  ai  sin  (Ai  -f-  x)  -f  a2  sin  (A4  4-  2x) 
Tiefe  p       aü,p  -f-  ai,p  sin  (A,  —  r  -H  x)  -h  a2,p  sin  (A2  —  r'  +  2  x) 
wenn  wir  mit  x  den  veränderlichen  Winkel  [gewöhnlich  auch  (2  tt  :  T)  t  geschrieben 


1)  Angot  hat  gezeigt,  dass  man  auf  graphischem  Wege,  durch  Anlehnung  an  den  bekannten 
Gang  des  Elementes  an  einer  passend  gewählten  Vergleichsstation  sehr  gute  Resultate  ersielt. 
Etüde  sur  la  marche  diume  du  Barom&tre.  Annales  du  Bureau  Central,  Kemoire  de  1867.  B. 
S.  239.  Hat  man  die  Periode  durch  eine  Kurve  dargestellt,  so  kann  man  die  Konstanten  der 
Sinusreihen  auch  auf  mechanischem  Wege  durch  einen  „Harmonie  Analyser*  bestimmen.  Dieser 
Vorgang  bringt  auch  direkt  in  Erinnerung,  dass  die  Konstanten  der  Sinusreihen  eigentlich  die 
Werte  bestimmter  Integrale  sind. 

2)  Siehe  Einleitung  S.  20  und  das  folgende. 
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T  Dauer  der  Periode,  t  die  Zeit],  mit  A  die  den  Phaseiueiten  an  der  Oberfläche 
entsprechenden  Winkelkonstanten,  mit  r  die  respektiven  Verzögerungen  der  Phasen- 
zeiten, und  mit  a^  die  verringerten  Amplituden  in  der  Tiefe  p  bezeichnen.  Die 
Mittelwerte  ao  sind,  wie  wir  früher  gesehen  haben,  nicht  konstant  für  alle  Tiefen. 

Die  Theorie  ergiebt,  wie  eben  bemerkt,  dass  jede  der  Partialschwankungen  oder  Partial- 
welien  sich  mit  ungeänderter  Periode  in  den  Boden  fortpflanzt,  dass  aber  die  Perioden  von  kürzerer 
Dauer  beim  Eindringen  in  den  Boden  eine  ntärkere  Verminderung  ihrer  Amplituden  und  eine 
grössere  Änderung  ihrer  Phasenzeiten  erleiden,  während  hingegen  die  Geschwindigkeit  ihrer  Fort- 
pflanzung in  dem  Boden  im  Verhältnis  der  Quadratwurzel  aus  der  Dauer  der  Periode  zunimmt. 
Das  Kesultat  wird  deshalb  sein,  dass  die  periodische  Tempei-aturschwankupg  mit  zunehmender 
Tiefe  einen  einfacheren  Charakter  annimmt,  indem  die  Partialwellen  von  kürz.erer  Dauer  rascher 
unmerklich  werden,  so  dass  in  einer  gewissen  grösseren  Tiefe  fast  nur  mehr  die  Hauptwellc  mit 
der  längsten  Periodendau^r  und  grössten  Amplitude  anzutreffen  sein  wird. 

Die  Gesetze  der  Wärmeleitung  liefern  für  die  Änderungen  der  Amplituden  und 
für  die  Verzögerung  der  Phasenzeiten  die  folgenden  Gleichungen  ^) : 

I.    ap  =  ae-P>/^«^T  jj       r^-pV^riKT, 

wo  e  die  Basis  der  natürlichen  (Napierschen)  Logarithmen  K  die  thermo- 
metris che  Wärmeleistungsfähigkeit  des  Bodens '!^),  T  die  Dauer  der  Periode  ist.  In 
den  Partialwellen  ist  für  T  zu  setzen  T :  2,  T :  3  etc.  Diese  Gleichungen  zeigen,  in 
welcher  Weise  die  Verringerung  der  Amplituden  und  die  Verzögerung  der  Phasen- 
zeiten von  der  Wärmeleitungsfähigkeit  des  Bodens  und  von  der  Dauer  der  Periode 
oder  von  der  Länge  der  Wärmewelle  abhängen  und  enthalten  die  Begründung  der 
früher  schon  angeführten  allgemeinen  Sätze  für  die  Wärmebewegung  in  dem  Boden. 

Aus  dem  Ausdruck  für  die  Verzögerung  der  Phasenzeiten  r  erhalten  wir  die 
Geschwindigkeit  v  der  Fortpflanzung  der  Temperaturwelle 

27t    p        27r  1  /KT  1  /nk 

^--T-r-T  y~^--^yT 

oder  die  Wellenlänge  vT  =  2  yTtT  Kr 

1)  Man  sehe  z.  B.  Lang,   Einleitung  in    die  theoretiaehe  Physik.   II.  Aufl.    1891.   8.911. 

2)  Hier  ist  wichtig,  folgende  Bezeichnungen  und  Definitionen  ein  für  allemal  festzustellen. 
Wir  beseidinen  mit: 

k  den  gewöhnlichen,  kalorimetrischen  WärmeLeitungBkoSffizienten  (d.  i.  die  Wärme- 
menge, die  in  der  Zeiteinheit  bei  dem  TemperaturgefäUe  1  die  Einheit  der  Fläche  durchströmt). 

c  die  ^ezifiache  Wärme  (Qewichtskapazität),  mit  p  die  Pichte,  dann  ist  Cf  die  spezifische 
Wärme  der  Yolumeinheit  oder  die  Volumkapazität  o'.  Für  trockenen  Boden  ist  z.  B.  c  im 
Mittel  etwa  0.2,  p  aber  ist  2  (gegen  Wasser),  die  spezifische  Wärme  des  Bodens  pro  Volumeinheit 
ist  somit  0.4,  d.  i.  ein  Kubikmeter  Boden  bedarf  ca.  die  Hälfte  der  Wärmemenge  zur  Erwärmung 
nm  1^  als  ein  Kubikmeter  Wasser. 

Der  Quotient  k  :  c',  oder  k  :  c^  ist  die  sog.  thermometrische  Leitungsfähigkeit,  oder 
der  Koeffizient  der  Temperaturleitung,  welcher  in  den  Gleichungen  für  die  Wärmebewegung 
durch  Leitung  im  Innern  der  Körper  auftritt.  Wild  in  seiner  für  die  Praxis  der  Bodentemperatur- 
beobachtungen und  -Berechnungen  grundlegenden  Arbeit :  Über  die  Bodentemperatur  in  Petersburg 
und  Nukuss  setzt  k  :  c'  »b  K,  welchem  Vorgang  jetzt  auch  zumeist  (auch  oben)  gefolgt  wird. 

K  ist  also  der  Wärmeleitungskoeffizient  unter  der  Voraussetzung,  dass  als  Wärmeeinheit 
jene  Wärmemenge  gewählt  wird,  welche  die  Volumeinheit  des  betreffenden  Körpers 
um  l»  erhöht. 

Man  erhält  au«  dem  gewöhnlichen  (kalorimetrischen)  Wärmeleitungskoeffizienten  den  ther- 
mometrischen,  oder  die  Temperaturleitungsfähigkeit,  wenn  man  denselben  durch  das  Produkt  aus 
der  spezifischen  Wärme  und  der  Dichte  des  Körpers  dividiert. 

Hann ,  Heteoroloirie.  '^7 


578  Die  Wärmebewegung  im  Erdboden. 

Diese  Gleichungen  können  nun  dazu  benutzt  werden,  am  ans  der  Abnahme  der 
Amplituden  und  der  Verzögerung  der  Phasenzeiten  mit  der  Tiefe  den  thermometrischen 
Wärmeleitungskoeffizienten  des  Bodens  E  zu  berechnen. 

Nimmt  man  die  natürlichen  Logarithmen  so  erhält  man  aus  I  und  II 


log pV7t:KT"«=r. 


Es  ist  also  YniKT  das  logarithmische  Dekrement  der  Amplituden  bezogpen  auf 
die  Längeneinheit  und  zugleich  auch  die  Retardation  der  Epochen  oder  der  Phasen- 
zeiten, diese  im  Winkelmass  (Bogen  dividiert  durch  den  Eadius)  ausgedrückt;  r:p 
muss  demnach  dieselbe  Grösse  geben,  wie  das  logarithmische  Dekrement  für  die  Ein- 
heit der  Distanz. 

Bezeichnen  wir  mit  K  die  Wärmemenge,  welche  während  der  ganzen  Dauer 
der  Periode  T  durch  die  Flächeneinheit  bei  dem  Temperaturgefälle  1  strömt,  so 
können  wir  einfacher  y/r:E    setzen  und  erhalten: 

K  =  TT  :  log  (a :  ap)  2  —  TT  :  r*^, 

wenn  das  logarithmische  Dekrement  und  die  Retardation  der  Phasenzeiten  schon  auf 
die  Einheit  der  Distanz  bezogen  sind. 

Bei  der  halben  Periode  hat  man  2  n  etc.  zu  setzen,  weil  T  halb  so  gross  ist 
und  im  Nenner  steht 

Die  Königsberger  Bodentemperatarbeobachtungen  z.  B.  liefern  nach  A.  Schmid  folgende 
Gleichungen  für  die  jährliche  Wärmeändenmg  in  verschiedenen  Tiefen.  Der  variable  Winkel  z 
£ählt  von  Beginn  des  Jahres  (vom  1.  Januar).  Wir  beschränken  uns  hier  auf  Wiedergabe  des 
ersten  Qliedes,  dessen  Periode  das  volle  Jahr  (z  durchläuft  360^  im  Jahre)  und  auf  die  untersten 
Tiefenstufen. 

Tiefe  4'  =  1.255  m        i         8' —  2.511  m         1        16' —  5.022  m       |        24' —  7.532  m 

Wärmegang  7.07  sin  (226.0  +  z)  ;  4.53  sm  (202.5  +  z)  |  1.96  sin  (153.9  +  z)  ]  0.86  sin  (106.7  +  z) 

Die  Verspätung  der  Phasenzeiten  in  den  Tiefen  8',  16',  24'  ist  resp.  23.5^  48.6^  47.2^  oder 
pro  preuss.  Fuss  5.88^  6.08^,  5.90^;  im  Mittel  mit  Rttcksioht  auf  die  ungleiche  Grösse  der  Inter- 
valle 5.95  pro  Fuss»)  oder  pro  Meter  18.96«.  Da  1«  «  365 'A  :  360  -«  1.015  Tage,  so  betragt  die 
Verspätung  der  Phasenzeiten  pro  Meter  Tiefe  197«  Tage,  oder  die  Fortpflanzung  derselben  pro 
Tag  5.2  cm. 

Verwandeln  wir  die  Winkelgrftsse  18.96  in  Bogenlänge  (1®  »>  0.01745),  so  erhalten  wir 
0.3309  und  das  ist  r  —  V^r  :  ET,  somit: 

KT  —  «  :  (0.3309)"  —  28.698. 
Diese  Zahl  stellt  für  die  ganze  Dauer  der  Periode  (T  «  1)  unmittelbar  den  KoSffi- 
xienten  der  thermometrischen  Wärmeleitungsfähigkeit  K  vor.*) 

Wir  können  aber  die  Grösse  E  auch  aus  der  Abnahme  der  Amplituden  mit  der  'Hefe  ab- 
leiten, aus  dem  sog.  logarithmischen  Dekrement  derselben. 

Tiefe  4'  8'  16'  24* 

Logarithmen  der  Amplituden    0.84942     |     0.65610     |     0.29226     |     9.93450 
Abnahme  pro  preuss.  Fuss  0.04833  0.04548         0.04472 

Die  logarithmische  Abnahme  der  Amplituden  verringert  sich  etwas  mit  der  Tiefe,  was  auf 
(geringe)  Änderung  der  Leitungsfähigkeit  (und  zwar  eine  Zunahme  derselben)  hinweist,    ün  Mittel 


1)  Ein  preuss.  Fuss  «  0  31  385  m.  Im  —  3.1862  preuss.  Fuss. 

2)  Wenn,  wie  dies  häufig  der  Fall  ist,  die  Jahrestage  (Epochen)  angegeben  sind,  an  welchen 
in  jeder  Tiefe  die  höchste  und  niedrigste,  sowie  die  mittleren  Temperaturen  im  Laufe  des  Jahres 
eintreten,  so  kann  man  auch  diese  zur  Berechnung  des  thermometrischen  Leitnngskoeffizienten 
benutzen.  Man  wird  aber  dabei  immer  besser  thun,  die  Eintrittszeiten  der  Media  zu  benutzen, 
weil   diese    sich   genauer    bestimmen    lassen    als    die    Eztreme,    da   zur   Zeit   der   letzteren    die 
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erhalten  wir  mit  Rackaicht  anf  die  Grösse  der  Intervalle  0.04575  pro  preuss.  Fuss  oder  0.14577 
pro  Meter. 

Auf  je  2  m  Tiefenzunahme  ca.  verringert  sich  die  Amplitude  um  die  Hälfte,  sie  beträgt 
nur  mehr  V«  in  4  und  '/•  in  6  m  Tiefe  gegen  die  Oberfläche. 

Um  aber  die  früher  aufgestellte  Gleichung  sur  Berechnung  von  K  benutzen  zu  können, 
welche  für  natürliche  oder  Napi ersehe  Logarithmen  gilt,  mnss  diesss  logarithmische  Dekrement 
durch  Division  mit  dem  Modul  der  Brigg  sehen  Logarithmen  oder  durch  Multiplikation  mit 
2.3026  in  diese  verwandelt  werden.  Man  erhält  0.3356  in  naher  Übereinstimmung  mit  dem 
Resultat  aus  den  Phasenzeiten.    Es  ist  nun  wieder 

KT  —  TT  :  (0.3356»«  —  27.886. 

Im  Mittel  haben  wir  demnach  fttr  KT  im  Königsberger  Boden  28.292. 

Dieses  Resultat  sagt: 

Im  Verlaufe  eines  Jahres  (T«»  I)  strömt  durch  eine  Bodenschicht  von  1  qm 
Fläche  und  1  m  Dicke,  wenn  die  eine  Endfläche  konstant  um  1<>  wärmer  gehalten 
wird,  als  die  andere,  eine  Wärmemenge,  welche  im  stände  wäre,  eine  darüber  ge- 
lagerte Schicht  der  gleichen  Bodenart  von  28.3  m  Mächtigkeit  um  l^'  zu  erwärmen. 
Da  man  aher  die  Koeffizienten  der  Leistungsfähigkeit  gewöhnlich  fftr  den  Centimeter 
und  die  Minute  oder  Sekunde  angiebt,  so  wollen  wir  obiges  Resultat  auch  auf  diese 
Einheiten  reduzieren,  und  vorerst  auch  anf  den  Tag  als  Zeiteinheit. 

Beim  Übergang  zu  einer  anderen  Längeneinheit  ist  zu  berücksichtigen:  1.  es 
ändert  sich  das  Temperaturgefälle  im  Verhältnis  der  Reduktionszahl  und  2.  ändert 
sich  die  Dicke  der  Schicht,  welche  um  I  ®  durch  den  Wärmestrom  erwärmt  wird  in 
gleicher  Weise,  alles  übrige  bleibt  unverändert.  Man  muss  deshalb  den  Leitungs- 
koeffizienten mit  dem  Quadrat  der  Verwandlungszahl  der  Längeneinheit  multipliziem, 
und  durch  die  Verwandlungszahl  auf  die  neue  Zeiteinheit  dividieren.  Die  „Dimen- 
sion^' des  thermometrischen  Leitungskoeffienten  wird  deshalb  durch  Pt~^  ausgedrückt, 
wenn  1  das  Längenmass,  t  das  Zeltmass  bezeichnet. 

In  unserem  Falle  muss  demnach  beim  Übergang  vom  Meter  sum  Centimeter  die  Dicke  der 
Schicht,  deren  Temperatur  durch  den  Wärmefluss  im  Jahre  um  1^  erhöht  wird,  100 mal  grösser 
angesetzt  werden,  also  durch  2829  cm  ausgedrückt  werden,  aber  auch  das  Temperaturgefttlle  wird 
100  mal  grösser  (es  entspricht  dies  ja  der  Definition  des  LeitungskoSffizienten,  der  ein  Temperatur- 
gefalle von  1®  auf  die  Distans  der  Längeneinheit  yoraussetst),  damit  wächst  in  gleichem  Masse 
die  Dicke  der  um  1®  erwärmten  Schicht,  sie  wird  also  282920  cm  (pro  Jahr).  Durch  Division  mit 
365  V4,  dann  mit  1440  und  endlich  mit  60  erhalten  wir  für  E: 

pro  Tag  774.6  cm*d—';      pro  Minute  0.5379  cm«  min.—»;    pro  Sekunde  0.0090  cm*  s~>. 

Änderungen  gering  sind,  die  Eintrittszeiten  deshalb  recht  unsicher  werden.    So  findet  z.  B.  Singer 
als  Ergebnis  aus  den  L am ont sehen  Bodentemperaturen: 

München.    Eintrittszeiten  der  mittleren  Temperatur. 


Tiefe                       4.2                 8.2 

12.2 

16.2 

20.2  bayr.  Fuss 

L  Medium            21.  V.            15.  VI. 

10.  VII. 

1.  VUI. 

24.  VIIL 

Jahrestg.                141                  166 

191 

213 

236 

Differenz  pro  4'               25                 25 

22 

23 

U.  Medium          15.  XI.          13.  XII. 

7.  I. 

30.  I. 

24.  II. 

Jahrestg.               319                 347 

7 

30 

55 

Differenz  pro  4'               (28)                25 

23 

25 

Also  im  Mittel  der  ersten  Beihe  23.75,  der  zweiten  (ohne  die  erste  Differenz)  23.25,  Mittel 
23.50  Tage  pro  4',  5.875  Tage  pro  bayer.  Fuss,  20.13  Tage  pro  Meter;  dies  entspricht  einem 
Phasenwinkel  von  20.13  X  (360  :  36570  »  19.84^  multipliziert  mit  der  Bogenlänge  yon  1^  giebt 
dies  0.3463,  somit  K  —  ;r  :  (0.3463)'  «  25.14  pro  Jahr  und  Meter  oder  0.48  pro  Centimeter  und 
Minute.  Singer  berechnet  K  aus  den  Amplituden  zu  0.496,  die  Übereinstimmung  mit  unserem 
Resultat  ist  völlig  genügend.  Die  Daten  der  Extreme  stimmen  viel  weniger,  sie  geben  17.9  Tage 
pro  Meter  —  17.6o,  woraus  K  —  0.607  folgen  würde. 
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Tiefe 

Luft 

Oberü, 
I,  Glied. 

Amplitude 
Phasen  Winkel 

12.11^ 
263.5 

15.83 
266.6 
IL  Glied. 

Amplitude 
Phasenwinkel 

0.42 
358.6 

14? 
36.4 

Sir  William  Thomson  hat  aus  den  (18jährigen)  Edinburger  Bodentemperaturbeobacbtangen 
in  3,  6,  12  und  24  Pariser  Fuss  in  dem  Trappfelsen  des  Calton  Hill  berechnet:  Logarithmisohes 
Dekrement  der  Amplituden  0.1157,  Betardation  der  Phasenieiten  0.1154  (pro  Pariser  Fuss),  in 
schöner  Übereinstimmung.  Man  erhält  daraus  K^n:  (0.1156)^ «  235.1  pro  Jahr  und  frans.  Fius. 
Da  1  frans.  Fuss  ^=  32.484  cm,  so  erhalten  wir  durch  Multiplikation  mit  dem  Quadrat  dieses 
Verwandlungsfaktors  und  Division  durch  die  neuen  Zeiteinheiten  K  im  Trappfels  679.2  cm  M~' 
oder  0.47165  cm*  min.— '. 

Der  Sand  des  «Experimeutal  Gardens**  ergab:  Abnahme  der  Amplituden  0.1 073,  Ver- 
zögerung der  Phasen  0.1131;  der  Sandstein  von  Craigleith:  Amplituden  0.0738,  Phasen  0.0659. 
Daraus  findet  man  K  für  den  Sand  258.7,  für  den  Sandstein  K  »  644.8  pro  Jahr  und  franz.  Fuss, 
oder  für  Centimeter  und  Minute:  Sand  0.5190,  Sandstein  1.2936. 

Die  Verzögerung  der  Phasenzeiten  mit  zunehmender  Tiefe  betrug  pro  Meter  20.5  Tage  im 
Trappfelsen,  20.3  Tage  im  Sand  und  11.6  im  Sandstein. 

Die  Tifliser  Bodentemperaturbeobaohtungen  1891 — 1895  geben  die  folgenden  Konstanten  der 
Sinusreihen  für  die  jährlichen  Wärmeänderungen  in  der  Luft  und  im  Boden. 

Tiflis. 
0.2  0.4  0.84  1.65        3.26        3.99         6.47  m 

GanzjäMge  Wärmescbwankupg. 

14.10       12.53       10.00  6.94         2.90         2.02  0.75*> 

262.4       257.4       248.2         228.8       191.1       17Ö.8'      114.8  ^ 
Halbjährige  Wärmesoh wankung. 

J.OO        0.81         0.53  0.26        0.11         0,06  0.02» 

30.0         16.4  7.7         355.6       321.2       272.8       202.4  ^ 

Die  hfilbj ährige  Wännesohwi^nkung  ist  in  der  Tiefe  von  3  m  sohop  nahezu  yerschwuiiden 
und  der  jä)irliche  Wärmegang  daselbst  wird  schon  sehr  nahe  durch  eine  einfacl^e  Sinuskurre  dar- 
gestellt.  Die  Betardation  der  Phasenzeit-en  erfolgt  auch  beim  zweiten  Glied  ziemlich  regelmässige, 
wegen  der  Kleinheit  der  Amplituden  ist  dieselbe  aber  zu  keiner  Berechnung  mehr  geeignet. 

Die  ganzjährige  Temperaturschwankung  ergiebt  als  logarithmisches  Dekrement  pro  Meter 
0.474  (schon  Napi ersehe  Logarithmen),  die  Betardation  der  Phasenzeiten  (23.5®  pro  Meter)  0.410 
im  Winkelmass,  somit  K  «  0.306  cm'  min.— >. 

Bei  der  geringen  Leitnngsfähigkeit  des  Tifliser  Bodens  ist  die  Betardation  der  Phasenzeiten 
gross,  sie  beträgt  26  Tage  pro  1  m  Tiefenzunahme.  Das  logarithmische  Dekrement  der  Amplituden 
der  halbjährigen  Wärmesohwankung  im  Boden  ist  0.395,  während  jene  der  ganzjährigen  0.206  be- 
trägt (Briggsohe  Logarithmen),  die  halbjährige  Wärmeoscillation  im  Boden  erlischt  demnach  viel 
rascher  mit  zunehmender  Tiefe,  wie  es  der  Theorie  entspricht. 

In  yieleii  Fällen  wünscht  man  die  Wärmeeinheiten  (Kalorien)  Rennen  zp  lernen, 
welche  bei  einem  gegebenen  inneren  I^eitungskoeffizienten  bei  einein  bestimmten 
Temperaturgradienten  ans  der  Flächeneinheit  austreten.  Diese  Grösse  erhält  man 
nicht  unmittelbar  durch  Bestimmung  von  K,  man  muss  die  spezifische  Wärme  der 
Substanz  kennen,  auf  welche  sich  das  K  bezieht. 

Wir  haben  z.  B.  oben  erfahren,  dass  der  thermometrische  Leitungskoeffizient 
des  Königsberger  Bodens  pro  Tag  und  Centimeter  rund  775  ist^  d.  h.  ds^s  bei  dem 
angenommenen  Temperaturgradienten  von  P  auf  den  Centimeter  eine  Wärmemenge 
ausströmen  würde,  welche  eine  Schicht  von  775  cm  des  gleichen  Bodens  um  1«  er- 
wärmen würde.  Wie  gross  aber  diese  Wärmemenge  ist,  erfahren  wir  erst,  wenn  wir 
ausserdem  wissen,  welche  Wärmemenge  nötig  ist,  um  einen  Kubikcentimeter  dieses 
Bodens  um  1^  zu  erwärmen. 

Die  spezifische  Wärme  trockener  humusfreier  Böden  ist  nach  Pfaundler  nahe 
0.2,  d.  h.  man  bedarf  0.2  Gramm  Kalorien  um  l  Gramm  trockenen  Bodens  um  l** 
zu  erwärmen.     Ein  Kubikzentimeter  des  Königsberger  Bodens  wiegt  rund  2  Gramm, 
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man  würde  also  0.4  Gramm  Kalorien  benötigen ;  mit  Rücksicht  auf  den  durchschnitt- 
lichen Wassergehalt  des  Bodens  setzt  man  aber  dafür  besser  0.5  Kalorien.  *) 

Die  durchschnittlich  im  Lauf  eines  Tages  aus  dem  Königsberger  Boden  strömende 
Wärmemenge  beträgt  daher  pro  Quadratcentimeter  387.5  Gramm  Kalorien,  unter  der 
Annahme  eines  Temperaturgefälles  von  1^  pro  Gentimeter. 

Mit  dieser  Zahl  hat  man  zu  rechnen,  wenn  man  die  Wärmewirkungen  des  im 
Winter  aus  dem  Boden  austretenden  Wärmestromes  zu  beurteilen  hat.  Im  Dezember 
ist  z.  B.  der  Temperaturgradient  zwischen  2.6  und  31.4  cm  Tiefe  1.4^ :  28.8  «»  0.0486, 
somit  kann  die  pro  Tag  austretende  Wärmemenge  zu  1 8.8  Gramm  -  Kalorien  an- 
genommen werden,   welche   eine  Eisschicht  von  ca.  2.6  mm  Dicke  schmelzen  könnte- 

Als  durchschnittliche  Wärmezunahme  gegen  das  Erdinnere  ergeben  die  Königs- 
berger Bodentemperaturen  ca.  1"  pro  36  m  d.  i.  0.00028  pro  Gentimeter.  Die  im  Laufe 
des  ganzen  Jahres  aus  dem  Erdinnern  austretende  Wärmemenge  ist  deshalb  39.3 
Gramm-Kalorien,  welche  eine  Eisschicht  von  5.36  mm  Dicke  schmelzen  könnte. 

Zusammenstellang  einiger  Werte  für  die  thermometrische  Wftrmeleitungsfähigkeit  des 
Erdbodens  (Minute,  Gentimeter):  Trappfels  (Calton  Hill)  0.472,  Sandboden  0.523,  Sandstein  1.387, 
Boden  des  Qreenwioh-Hügels  0.750,  Serpentine  0.356,  sandiger  Lehm  0.816,  porphyritischer  Trachyt 
(Japan)  0.30,  finländiseher  Granitfels  1.139,  Granit  vom  Schwarzwald  (f  — 2.66,  c  »0.195)0.902, 
von  Bayeno  1.161,  Molasse-Sandstein  (p  ^  2.0  bis  2.0,  c  — 0.206  und  201)  0.92  bis  0.44,  Heide- 
erde 0.315,  Moor  0.133. 

Schnee  bei  Dichte  0.2,  0,16,  bei  Dichte  0.3,  0.24,  Eis  0.68,  gefrorener  Boden  (Pawlowsk) 
0.56,  nicht  gefromer  0.32,  Jakutsk  gefrorener  Boden  0.62. 

Die  kalorimetrische  WärmeleitungsfÜhigkeit  (d.  i.  die  thermometrische  Wärmeleitungs- 
fähigkeit multipliziert  mit  spez.  Wärme  und  Dichte  [oder  der  Volumkapazität])  ist  demnach: 

Schnee  (spez.  Wärme  des  Eises  0.508,  Dichte  0.2,  somit  c»  0.102)  0.016,  Saudboden  0.157, 
Trappfels  vom  Calton  Hill  0.249,  Sandstein  0.642,  finländiseher  und  Haveno-Granit  0.58,  Schwarz- 
waldgranit 0.47,  Heide  0.109,  Moor  0.129  (Hom^n.*) 

Xeuere  Litteratur.  (Die  ältere  bei  E.  E.  Seh  mid,  Lehrbuch  der  Meteorologie.  S.  143etc., 
dazu  käme  noch  Louis  Saalschütz:  Wärmeändeningett  in  den  höheren  Erdschichten  unter  dem 
Einfluss  nichtperiodischer  Temperaturwechsel  an  der  Oberfläche»  Aus  den  astronomischen  Nach- 
richten. Altona  18G1.)  —  Sir  Wm.  Thomson,  On  the  Reduction  of  Observ.  of  Underground 
temp.  Trans.  R.  Soc.  Edinburgh.  Vol.  XXIL  II.  (Auch  Scientific  Lectures.  Vol.  III.)  —  Thom- 
son und  Everett,  Vol.  XXIIL  P.  I.  —  Th.  Heath,  ebenda.  Vol.  XL.  P.  L  — Peslin,  Sur 
la  lois  des  variations  diurties  et  annuelles  de  la  temp.  dans  le  sol.  Compt.  rend.  Tome  LXXX. 
1875.  I.  pag.  1090.  Zahlreiche  Abhandlungen  von  Bequerel  ebenda.  —  Houdaille,  Marohe 
annuelles  de  la  temp.  du  sol  Bull.  M^t.  de  l'Herault  1891  u.  1892.  —  Wild,  Bodentemperatur 
in  S.  Petersburg  und  Nukuss.  Rep.  f.  Met.  VI.  1879.  Nr.  4,  enthält  Übersicht,  Diskussion  und 
Kritik  der  Ergebnisse  der  bisherigen  Bodentemperaturbeobachtungen,  —  A.  Schmid,  Theoretische 
Verwertung  der  Königsberger  Bodentemperaturbeobachtungen  und  E.  Leyst,  Untersuchungen 
über  die  Bodentemperatur  in  Königsberg.  Schriften  der  physik.-ökonomischen  Gesellschaft  £u 
Königsberg.  XXXUI.  Jahrgang.  —  K.  Singer,  Die  Bodentemperatur  an  der  kgl.  Sternwarte  bei 
München.  München  1890.  —  Leyst,  Bodentemperatur  in  Pawlowsk.  Wild,  Rep.  f.  Met.  XIH. 
Nr.  7.  —  Hlasek,  Bodentemperatur  in  S.  Petersburg.  Ebenda  XIV.  Nr.  11.  1891.  —  Th. 
Hom^n,  Bodentemperatur  in  Mustiala.  Helsingfors  1896.  —  Derselbe,  Der  tägliche  Wärme- 
nmsatz  im  Boden.  Leipzig  1897.  —  S.  A.  Hill,  On  the  ground  Temp.  Observ.  made  at  Alla- 
habad.   Indian  Met.  Memoirs.  Vol.  IV.   —  Dallas,  Earth  Temp.  in  Upper  India.  Quart.  Joum. 


1)  Königsberger  Bodentemperaturbeobachtungen  S.  123. 

2)  Die  spezifische  Wärme  der  Volumeinheit  (Völumkapazität)  ist  nach  Regnault  für  den 
Trapp  (am  Calton  Hill)  0.53,  für  Sand  0.30,  für  Sandstein  0.46;  nach  Hom^n  für  den  Granitfels 
0.51,  Heideerde  oben  0.56  (unten  0.66),  für  Lehm- Acker  0.71,  Moor  0.83  bis  0.97.  Der  grosse 
Wassergehalt  der  Moorböden  bedingt  deren  hohe  Volumkapazität. 
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R.  Met.  8oc.  XXVIII.  1902.  —  van  Bebber,  Bodentemperatur  in  Hamburg.  Met.  Z.  1893. 
8.  215.  —  Wild,  Differenzen  der  Bodentemperatur  mit  und  ohne  Schneedecke.  Mem.  der  Peters- 
burger Akad.  VIII.  S.  T.  V.  Nr.  8.  1897.  —  Im  Beiben  Bande  Nr.  7  findet  sich  eine  Zusammen- 
stellung der  Ergebnisse  aller  Bodentemperaturbeobachtungen  in  Russland  (23  Stationen). 

IV.  Zur  Theorie  der  Warmevertellung  in  der  Erdatmosptiire. 

A.  Die  theoretische  Wärmeverteilung  an  der  Erdoberfläche  als 
Wirkung  der  Sonnenstrahlung. 

1.  Ohne  Rücksicht  auf  die  Absorption  und  Diffusion  der  Strah- 
lung durch  die  Atmosphäre.  Die  theoretische  Verteilung  der  Intensität  der 
Sonnenstrahlung  in  relativem  Mass  haben  behandelt: 

Halley,  A  Discourse  concernlng  the  proportional  heat  of  the  sun  in  all  latitndes.  Phil 
Transactions  for  the  year  1693.  Vol  17.  —  Lambert,  Pyrometrie.  Berlin  1779.  —  Meech,  Ob 
the  relative  lutensity  of  the  Heat  and  Light  of  the  sun  upon  different  latitudes  of  the  Elarth. 
Smith.  Contrib.  Washington  Nov.  1856.  —  G.  Lambert,  Lois  de  Tinsolation.  Compt.  rend.  T. 
LXIV.  1867.  —  Chr.  Wiener,  Über  die  Stärke  der  Bestrahlung  der  Erde  durch  die  Sonne  in 
verschiedenen  Breiten  und  zu  verschiedenen  Jahreszeiten.  VII.  Heft  der  Verhandlungen  des  Natur- 
wissenschaftlichen Vereins  zu  Karlsruhe  1876,  s.  auch  Zeitschrift  f.  Met.  XIV.  1879.  S.  113  ct€. 
—  Sam.  Haughton,  New  Besearches  on  Sun  Heat  and  Terrestrial  Radiation.  Trans.  Rojral  Irish 
Academy.  Vol  XXVUI.  Dublin  1881.  Part  I,  II.  Part  IH  in  Royal  Irish  Academy  Cunning- 
ham  Memoirs  Nr.  III.  Dublin  1886.  —  R.  Hargreaves,  Distribution  of  Solar  Radiation  on  the 
surface  of  the  Earth  and  its  Dependence  on  Astron.  Elements.  Cambridge  Phil.  Trans.  Yol  XVL 
Part  I.  Januar  1896.  —  Die  wichtigsten  Ergebnisse  der  Untersuchungen  von  Meech  finden  sich 
auch  in  E.  E.  Schmid,  Lehrbuch  der  Met.  S.  112  etc.  und  bei  Ferrel:  Temp.  of  the  Atmo- 
sphere.  Professional  Papers  Signal  Service.  Nr.  XIII.  Washington  1884  und  Recent  Advances 
in  Met.  Washington  1886.  Rep.  Chief  Sig.  Officer  1885.  Part  2.  Hier  können  nur  die  wesent- 
lichsten Resultate  Platz  finden. 

Berechnung  der  Intensität  der  Sonnenstrahlung.  Bezeichnen  wir  mit 
d  die  Deklination  der  Sonne,  mit  r/)  die  geographische  Breite,  mit  t  die  Länge  des 
halben  Tagbogens  der  Sonne,  mit  d  den  scheinbaren  Halbmesser  der  Sonne,  mit  G 
eine  Konstante,  die  später  erst  zu  bestimmen  sein  wird,  so  kann  man  für  die  täg- 
liche Strahlenmenge  an  einem  bestimmten  Tag  des  Jahres  in  einer  bestimmten  geo- 
graphischen Breite  auf  folgende  Weise  eine  Formel  aufstellen. 

Die  Intensität  der  Sonnenstrahlung  auf  einer  horizontalen  Fläche  ist  direkt 
proportional  dem  Sinus  der  Sonnenhöhe  h  und  der  Zeit,  und  umgekehrt  proportional 
dem  Quadrate  der  Entfernung  der  Erde  von  der  Sonne,  oder  was  dasselbe,  für  die 
Rechnung  aber  bequemer,  direkt  proportional  dem  Quadrate  des  scheinbaren  Halb- 
messers der  Sonne  d.  Somit  erhalten  wir  für  die  kleine  Wärmemeng  dW,  welche 
die  Sonne  der  Flächeneinheit  in  dem  Zeitteilchen  dt  zustrahlt,  den  Ausdruck: 
dW  =«  Cd*^  sin  h  dt;  da  aber  bekanntlich  sin  h=  sin  d  sin  <jn  -{-  cos  d  cos  ^  cos  t 
ist,  so  folgt: 

d  W  =a  Cd  2  (sin  d  sin  y  dt  -f-  cos  d  cos  f  cos  t  dt). 

Nehmen  wir  d  für  die  Dauer  des  Tages  konstant  an  und  integrieren  diese 
Gleichung  von  t  =  0  bis  t,  so  erhalten  wir : 

W  =  Cd  ^  (sin  d  sin  7)  t  +  cos  d  cos  rp  sin  t). 

Bestimmnng  der  Konstanten  C. 

Für  die  Nachtgleichen  und  den  Äquator  reduziert  sich  die  Gleichung,  da  in  diesem  Falle 
S  =  0,  (f.  ^  0,  i  ^  7r/2,  auf 

W'  «  Cd«. 

Berechnet  man  C  für  die  mittlere  Entfernung  der  Erde  von  der  Sonne,  so  ist  d  «k  961  Se- 
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kundea  za  setzen;  W  ergiebt  sich  aber  aus  folgender  Überlegung.  Steht  die  Sonne  am  Äquator, 
so  ist  die  Tageslänge  12  Stunden,  die  Wärmemenge,  welche  eine  der  Sonne  stets  senkrecht  gegen- 
überstehende Fläche  empfängt,  somit  12'»  X  60"  X  A  —  720  A,  wenn  mit  A  die  sogenannte 
Solarkonstante  (in  der  mittleren  Entfernung)  bezeichnet  wird.  Die  Bestrahlung  der  horizon- 
talen Erdoberfläche  ist  aber  natürlich  kleiner  und  zwar  in  dem  Verhältnis,  in  welchem  der 
Durchmesser  2r,  kleiner  ist  als  der  Bogen  (der  Tagbogen  steht  ja  am  Äquator  senkrecht  auf 
dem  Horizont),  somit  im  Verhältnis  von  2r:r;i  »  2:.^.  Die  Wärmemenge  W'  ist  demnach 
2  X  720  A  :  n  =  458.4  A  und  somit 

458.4  A  -  C  (961)>       458.4  A  :  (961)«  =  0.0004964  A  -  C, 
wenn  d  in  Sekunden  in  Kechnung  gestellt  wird. 

Die  Gleichung  I  liefert  folgende  einfache  Sätze  der  Bestrahlung: 

1.  Steht  die  Sonne  am  Äquator,  also  zur  Zeit  der  Nachtgleichen, 
so  ist  für  die  ganze  Erde  t  «=  :;r/2,  (5=0,  somit: 

W  =  Cd2  cos  if. 
Die  Verteilung  der  Intensität  der  Sonnenstrahlung  erfolgt  dann  im  Verhältnis 
des  Cosinus  der  geographischen  Breite.  Da  die  Sonne  im  Laufe  des  Jahres  im 
Maximum  nur  23V'i^  (zu  heiden  Seiten)  vom  Äquator  sich  entfernt,  so  stellt  dieses 
einfache  Gesetz  die  Verteilung  der  Wärmemengen  üher  die  Erdoberfläche  auch  im 
Jahresmittel  annähernd  dar,  nur  die  hohen  Breiten  müssen  ausgenommen  werden. 

2.  Steht  die  Sonne  nicht  am  Äquator,  dann  treten  auf  der  Erdoberfläche  zwei 
Maxima  und  Minima  der  Bestrahlung  auf,  deren  Lage  sich  mit  der  Deklination  der 
Sonne  ändert.  Z.  B.  Verteilung  1  Monat  nach  den  Äquinoktien,  l  Monat  vor  dem 
Sommersolstitium  und  am  Solstitium  selbst: 


20.  April     ^  —  110  29' 

21.  Mai       ^«200  10' 
21.  Juni      ^«230  27' 


I.  Maximum       I.  Minimum    i    II.  Maximum 


\%^h^  N. 
34  »/4  . 
43  V«      . 


78»/*®  N.     '        Nordpol 
68 


II.  Minimum 


unter  78'/»»  S. 
unter  70«  8» 
unterhalb  66  Vt«  S. 


62 

Die  Beträge  dieser  Extreme  lassen  sich  leicht  nach  einer  später  folgenden 
Formel  berechnen. 

3.  Jährliche  Änderung  der  Strahlung  am  Äquator.  ^  s  0,  t  stets  =»  ;r/2, 
somit  W  —  Cd2  cos  6, 

Die  Bestrahlung  ändert  sich  im  Verhältnis  zum  Cosinus  der  Deklination: 
Maxima  21.  März  und  23.  September,  Minima  21.  Juni  und  21.  Dezember.  Da  aber 
die  Erde  der  Sonne  am  21.  März  und  am  21.  Dezember  näher  ist  als  am  23.  Sep- 
tember und  am  21.  Juni,  so  fällt  das  Hauptmaximum  der  Bestrahlung  auf  den 
21.  März,  das  Hauptminimum  auf  den  21.  Juni 

4.  Jährliche  Änderung  der  Bestrahlung  am  Pol.  ^  =»  90  ^,  t  =«  0  oder  kon- 
stant ^=  7t,    Im  letzterem  Falle,  also  im  Sommer : 

W  —  Cd* .  ;t  sin  <J. 
Gleichzeitig  am  Äquator  aber  wie  oben,  daher: 

Wärme  am  Pol  zu  Wärme  am  Äquator  =  5t  sin  d  :  cos  <J, 
W  am  Pol:  W  am  Äquator  —  x  tang  d,  für  6  —  23«  27'  —  1.364. 
Die  Wärmemenge,    welche  die  Pole  zur  Zeit  der  Solstitien  erhalten,   ist  um 
36  Proz.  grösser  als  jene,  welche  gleichzeitig  der  Äquator  erhält. 

Pol  —  Äquator  für  1  —  ;«  tang  rf,  somit  für  d  —  170  14'. 
Somit  ist  vom  tO.  Mai  bis  zum  3.  August,  d.  i.  durch  86  Tage  die  Intensität 
der  Insolation  am  Pol  grösser  als  gleichzeitig  am  Äquator,  während  56  Tagen  aber 
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ist  sie  stärker  als  überhaupt  an  einem  andern  Punkte  der  Erdoberfläche.  Dies  gilt 
natürlich  nur  für  die  Bestrahlung  an  der  oberen  Grenze  der  Erdatmosphäre,  oder 
für  eine  Erde  ohne  Atmosphäre. 

Will  man  zur  Auswertung  der  obigen  Gleichung  schreiten,  dieselbe  zur  Be- 
rechnung der  Sonnenwärme  in  bestimmten  Fällen  verwenden,  so  giebt  man  ihi- 
hierzu  eine  bequemere  Form,  indem  man  den  Ausdruck  für  die  Länge  des  halben 
Tagbogens 

cos  t  =  —  taug  d  tang  7 

für  cos  t  einsetzt.  Nach  einfachen  Eeduktionen  geht  dann  die  Gleichung  I  über  in : 
IL  W  =  Cd2  sin  6  sin  tp  (t  —  tang  t)  =-  458.4  A  (d  :  961)2  gin  ^  gin  ^  (t  —  tang:  t > 
t  ist  die  Länge  des  halben  Tagbogens  (für  den  Halbmesser  1),  für  tang  t  ist  der 
numerische  Wert  der  Tangente  einzusetzen,  t  entnimmt  man  einem  astronomischen 
Kalender  oder  berechnet  es  nach  obiger  Formel. 

Die  Auswertung  der  Gleichung  11  ist  einfach  und  mühelos. 

Z.  B.  Wien:  r/)  =  48^  12',  A  zu  3  Kalorien  genommen. 

a)  21.  Dezember  6  =  23«  27',  d  •)  —  978",   t  =  4^  5»  =  61"  15',  oder  1.0690 
tang  t  =  1.8228  somit  t  —  tang  t  =  —  0.7538,  W  =  319  Kalorien. 

b)  21.  Juni  (J  —  +  230  27',    d  =  946',    t  =  1180  45',   t  —  tang  t  —  3.8954 
somit  W  =  1541  Kalorien. 

Für  einen  Ort  der  südlichen  Halbkugel  in  der  Breite  von  Wien  wären  die 
entsprechenden  Werte  am  21.  Juni  298,  am  21.  Dezember  1647,  also  viel  extremer. 
Sie  ergeben  sich  durch  Multiplikation  mit  (946:978)2  und  umgekehrt 2) 

Wärmesummen  des  Jahres  und  der  Jahreszeiten  unter  verschie- 
denen Breiten.  Auf  eine  direkte  Berechnung  derselben^  welche  auf  Auswertung 
elliptischer  Integrale  hinausläuft,  kann  hier  nicht  eingegangen  werden,  sondern  muss 
auf  die  zitierten  Monographien  verwiesen  werden. 

Für  einen  bestimmten  Fall  kann  man  sich  aber  leicht  die  Intensität,  etwa  für 
Intervalle  von  10  Tagen,  nach  obiger  Formel  berechnen,  die  erhaltenen  Werte  in 
ein  Koordinatennetz  eintragen  und,  um  die  Wärmesummen  für  bestimmte  Jahres- 
abschnitte zu  ermitteln,  die  Flächen  planimetrisch  messen. 

Die  Jahressumme  der  Wärmemenge  am  Äquator  ist  noch  am  einfachsten  direkt 
zu  ermitteln. 

Würde  die  Sonne  immer  in  mittlerer  Entfernung  und  im  Äquator  bleiben,  so 
wäre  daselbst  die  Wärmemenge  im  Laufe  eines  Jahres  gleich: 
365.24X458.4XA=  167416  A. 

Da  sich  aber  die  Sonne  um  die  Schiefe  der  Ekliptik  vom  Äquator  entfernt, 
so  ist  die  jährliche  Wärmemenge  infolgedessen  kleiner  und  zwar  in  dem  Ver- 
hältnis, in  welchem  der  Umfang  einer  Ellipse  mit  der  halben  grossen  Achse  a  und 
einer  Excentrizität  gleich  dem  Sinus  der  Schiefe  der  Ekliptik  kleiner  ist  als  der 
Umfang  eines  Kreises  von  dem  Halbmesser  a.     Für   23^  27'   ist  dieser  Reduktions- 


1)  Nimmt  man  statt  d  die  Länge  des  Radius  vektors,  so  ist  das  Quadrat  desselben  als 
Divisor  einzusetzen. 

2)  Es  mag  hier  verwiesen  werden  auf  den  Einfluss,  den  die  Neigung  von  Flächen  gegen 
die  Sonnenstrahlung  auf  die  Intensität  der  letzteren  hat.  Steiner,  Insolationsverhältnisse  ebener 
Flächen.     Met.  Z.  1898.    S.  103  etc. 
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faktor  0.95918,  somit  die  Wärmesamme  der  Sonnenstrahlung  am  Äquator: 

365.24  X  0.9592  x  458.4  X  A  =»  48 1 750  Kalorien, 
wenn  A  =  3  gesetzt  wird. 

Da  365.24X0.9592  =  350.4,  so  setzt  Angot  die  Wärmemenge  am  Äquator 
gleich  350.4  mittlere  Wärmetage,  deren  jeder  458.4  A  Kalorien  repräsentiert.') 

Für  die  genäherten  Jahressummen  der  Sonnenstrahlung  unter  anderen  Breiten 
findet  Haughton  folgende  Formel*^),  wenn  wir  unsere  oben  berechneten  Konstanten 
einführen: 

W  =  167416  A  (0.9592  cos  (f  +  0.04187  tang  q.  sin  <^ 

+  0,00047  tang^  sin  (f  +      ) 
der  wir  die  zur  Eechnung  bequemere  Form  geben  wollen; 

W  —  160583  A  cos  <(  (l  +  0.04366  tang2(/)  -j-  0.00049  tang^<^). 
Diese  Oleichung  ist  nur  giltig  bis  gegen  die  Polarkreise  hin. 

Setzt  man  z.  B.  für  Graz  r/)  =  47»  5',  und  für  Wien  <^  =  48«  12',  so  erhält 
man  aus  dieser  Gleichung  als  W^ärmemenge,  welche  diese  Breitegürtel  im  Laufe  des 
Jahres  (an  der  oberen  Grenze  der  Atmosphäre)  von  der  wSonne  empfangen: 
Graz    (109345  +  5610)  A=  114955  A 
Wien  (107034  +  5926)  A  =  M2Ü60A. 
Die   erste   Zahl  in  den  Klammern  giebt   die  Wärmemenge   unter  der  Voraus- 
setzung,  dass  die  Sonne  immer  am  Äquator  bliebe,   also  ohne  Berücksichtigung  der 
Glieder  mit  tang  %  das  zweite  stellt  den  Einfluss  der  sommerlichen  Abweichung  der 
Sonne  vom  Äquator  vor.     Man  sieht,  dass  dadurch  die  Jahressumme  der  Wärme  be- 
trächtlich erhöht  wird  und  zwar  wachsend  mit  zunehmender  Breite. 

Nimmt  man  die  Solarkonstante  A  wie  oben  zu  3  Gramm-Kalorien  (Centimeter, 
Minute),  so  sendet  die  Sonne  dem  Parallel  von  Graz  im  Jahre  rund  344900,  dem 
Parallel  von  Wien  339900  Kalorien  zu. 

Die  Wärmemengen,  welche  den  verschiedenen  Breitekreisen  im  Laufe  eines 
Jahres  zukommen,  sind  nach  Wiener  in  Relativzahlen,  und  nach  Angot  in  Äqua- 
torialtagen (zu  458.4  A  Kalorien): 

Breite    Äqu.      10     20     30     40     50     60     70     80     90 
Relativ   .30532   .30112   .28858   .26832   .24122   .20876   .17368   .14464   .13096   .12672 
Äqu.-Tage  350.4   345.5    331.2   307.9   276.8   239.8   199.2   166  2   150.2   145.4 

Wärmemengen  an  verschiedenen  Punkten  der  Erdbahn,  speziell 
im  Perlhelium  und  Aphelium.  Die  Intensität  der  Sonnenstrahlung  ist  an  den 
verschiedenen  Punkten  der  Erdbahn  dem  Quadrate  der  Entfernung  der  Sonne  oder 
dem  Quadrate  des  Radius  vektor  umgekehrt  proportional.  Im  Perihelium  beträgt 
derselbe  1  —  e,  im  Aphelium  1  +•  6,  wenn  «  die  numerische  Excentrizität  bezeichnet 
(gegenwärtig  0.01677  oder  ca.  Vßo).  Somit  verhält  sich  die  Wp :  W»—  (1  -h  f)^ :  (1— 1)2 
oder  genähert  Wp  — W»  (I  -h  4f)  d.  i.  die  Intensität  der- Sonnenstrahlung  im  Peri- 
helium ist  rund  um  Vi  5  grösser  als  im  Aphelium. 

Wärmesummen  an  verschiedenen  Stellen  der  Erdbahn. 

Es  ist  :  dW  —  dt :  (>2,  wenn  q  der  Radius  vektor.    Nach  dem  2.  Kepplerschen 


1)  Umfang  der  Ellipse  2;ia  ( 1  —  -  -  —  "s^i  —    «tc-  h  *  "  sin  23° 27'  zu  setzen.    Umfang 

\  4         64  / 

des  Kreises  2;ia,  woraus  sich  obiger  Faktor  berechnet. 

2)  New  Researches.    I.   pag.  57. 
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Gesetze  verhalten  sich  die  vom  Radius  vektor  bestrichenen  Flächen  wie  die  ent- 
sprechenden Zeiten.  Ist  &  der  Winkel,  den  der  Radius  vektor  in  der  Zeit  t  zu- 
rückgelegt hat,  somit  /  V2  p*  dd  die  entsprechende  Fläche,  so  besteht,  wenn  T  die 
ganze  Umlauf  zeit  bedeutet,  die  Proportion: 

jtab:/V2()2d^=T:t;    :;r ab t  = -|- ^()2 d ^  also  dt=^^^^^  ,d> 

«o-i^  dW  -  -\  d^;  W  -      '^  ,   (*  -  *0  lU. 

Die  Wärmemenge,  welche  die  ganze  Erde  während  einer  bestimmten  Zeit 
von  der  Sonne  zugestrahlt  erhält,  ist  nur  abhängig  von  dem  Winkel,  welchen  der 
Radius  vektor  in  dieser  Zeit  zurückgelegt  hat,  gleichen  Winkeln  entsprechen  gleicbe 
Wärmemengen. 

Deshalb  ist  auch  die  Wärmemenge,  welche  die  Erde  vom  Frühlings-  bis  zum 
Herbstäquinoktium,  im  Sommerhalbjahr  der  nördlichen  Hemisphäre,  d.  i.  innerhalb 
etwas  mehr  als  186  Tagen  empfängt,  nicht  grösser  als  jene  vom  Herbst  zum  Frfth- 
lingsäquinoktium  innerhalb  179  Tagen,  d.  i.  in  unserem  Winterhalbjahr. i) 

Diesen  Satz  hat  zuerst  Lambert  in  seiner  Pyrometrie  aufgestellt.  Ganz  allgemein  lautet 
derselbe,  ,,die  Wärmemenge,  die  eine  gleich  grosse  Fläche  verschiedener  Planeten  durch  die  senk- 
recht auffallenden  Sonnenstrahlen  während  einer  Zeit  empfängt,  in  welcher  die  wahre  Anomalie 
um  den  gleichen  Wert  zunimmt,  verändert  eich  nur  mit  dem  Parameter  der  Bahn". 

Der  Satz  von  Lambert  gilt  zunächst  nur  für  die  Erde  (oder  den  Planeten)  als  Ganze«. 
Es  ist  aber  unschwer  zu  zeigen,  dass  er  auch  für  jede  beliebige  Breite  gilt,  wenn  man  dieselbe 
mit  der  gleichen  Polhöhe  auf  der  anderen  Seite  des  Äquators  in  den  entsprechenden  Zeiten  Ter- 
gleicht.  Die  Intensität  der  Sonnenstrahlung  für  ein  beliebig  geneigtes  oder  gestaltetes  Stück  der 
Erdoberfläche  wird  durch  die  Wärmemenge  gemessen,  die  dessen  Projektion  auf  eine  zum  Strahlen- 
bündel senkrechte  Ebene  unter  sonst  gleichen  Bedingungen  von  der  Sonne  empfängt.  Der  Satz 
von  Lambert  muss  deshalb  auch  für  alle  Teile  der  Erdoberfläche  richtig  sein,  deren  Bild  von 
der  Sonne  aus  gesehen  das  gleiche  ist,  mithin  auch  für  die  Breitekreise  nördlich  und  südlich  vom 
Äquator  in  ihren  gleichartigen  Jahreszeiten.  Die  südliche  Hemisphäre  empfängt  in  ihrem  wäh- 
rend des  Periheliums  verlaufenden  Sommerhalbjahre  nicht  mehr  Sonnenwärme,  als  die  nördliche 
in  ihrem  Aphelsommer  u.  s.  w.')  Auf  die  nördliche  Hälfte  der  Erdkugel  entfällt  in  ihrem  Sommer- 
halbjahre die  gleiche  Strahlenmenge,  wie  auf  die  südliche  in  deren  Sommerhalbjahre,  dasselbe 
gilt  auch  für  die  Winterhalbjahre,  für  das  ganze  Jahr,  für  die  astronomischen  und  meteorologischen 
Vierteljahre.     Es  gilt  aber  auch  für  das  Erdsphäroid. 

Wiener  hat  auch  schon  den  Satz  nachgewiesen,  dass  die  Strahlenmenge, 
welche  jede  der  beiden  Hemisphären  in  ihrem  Sommerhalbjahr  empfängt,  zu  jener 
im  Winterhalbjahr  sich  verhält  wie: 

(:t  -f  2  sin  d):(x  —  2  sin  6)  —  3.9377  :  2.3455,  nahe  5  :  3. 

Dieses  Verhältnis  ist  unabhängig  von  der  Grösse  der  Excentrizität  der  Erd- 
bahn^), also  auch  von  den  wechselnden  Unterschieden  in  der  Dauer  der  Sommer- 
und  Winterhalbjahre. 

Einfluss  einer  Änderung  der  Excentrizität   der  Erdbahn.     Für 


1)  Dies  gilt  natürlich  auch  noch  für  das  Maximum  der  Excentrizität,  wo  der  Unterschied, 
e  -■  0.0745  angenommen,  auf  465 X««  34,6  Tage,  also  auf  mehr  als  einen  Monat  zuwachsen  kann. 

2)  Siehe  Wiener,  Stärke  der  Bestrahlung.  Zeitschrift  f.  Met.  1879.  S.  125  etc.  und  Fried. 
Roth,  Die  Sonnenstrahlung  auf  der  nördlichen  im  Vergleich  mit  derjenigen  auf  der  südlichen 
Hemisphäre.     Halle  1885. 

3)  R.  Ball  hat  von  diesem  Satz  Anwendung  gemacht  in  seinem  Buche  „The  cause  of  an 
Ice  age".    London  1891.     Vergl.  Handbuch  der  Klimatologie.    B.  I.    Kapitel  „Klimaftnderungen". 
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die  ganze  ümlaufzeit  geht  die  Gleichung  III,  da  ^ — ^'  —  2:^  wird,  über  in 

T  T 

W—— — ==. 

ab       a^|/i_f2 

Mit  Zunahme  der  Excentrizität  nimmt  die  Wärmemenge,  welche  die  ganze 
Erde  von  der  Sonne  erhält,  etwas  zu,  doch  ist  diese  Zunahme  nicht  bedeutend. 
Setzt  man  im  Maximum  e  —  0.07775  gegen  0.0167  jetzt,  so  wird  W  —  1.003,  die 
Wärmemenge  nimmt  um  0.3  Proz.  zu. 

Viel  stärker  ändert  sich  dabei  der  Unterschied  der  Bestrahlung  im  Perihel  und 
Aphel  und  zwar  von  1  +  V**  ^  Perihel  (siehe  oben)  auf  l  +  1/3  nahezu  (e  <  V»s 
gegen  jetzt  ca,  V«o)- 

Die  Verteilung  der  Wärmemengen  über  die  Breitegrade  wird 
durch  eine  Änderung  der  Grösse  der  Deklination  der  Sonne  (der  Schiefe  der  Ekliptik) 
in  beiden  Hemisphären  in  gleicher  Weise  beeinflusst.  Einer  Zunahme  der  Schiefe 
der  Ekliptik  entspricht  eine  Abnahme  des  Betrages  der  Sonnenstrahlung  am  Äquator 
und  dafür  einer  Zunahme  in  den  höheren  Breiten.  Mit  einer  Schiefe  der  Ekliptik 
von  240  43'  findet  Meech  für  den  Äquator  eine  Abnahme  von  1.65  Wärmetagen, 
zwischen  40^  und  50®  ist  die  Änderung  nahezu  Null,  am  Pol  beträgt  sie  +  7.64 
Thermal  tage.  0 

Den  Einfluss  der  Änderungen  der  astronomischen  Elemente  behandelt  auch 
Hargreaves  in  der  oben  zitierten  Abhandlung. 2) 

2.  Verteilung  der  Intensität  der  Sonnenstrahlung  an  der  Erd- 
oberfläche selbst,  am  Grunde  der  Atmosphäre. 

Jener  Teil  der  Strahlung,  welcher  bis  zum  Grunde  der  Erdatmosphäre  auf 
der  Erdoberfläche  selbst  anlangt,  kann  (s.  S.  22)  ausgedrückt  werden  durch  Jq^ 
wenn  J  die  Intensität  der  Strahlung  an  der  oberen  Grenze  der  Atmosphäre,  q  der 
Transmissionskoeffizient  und  d  die  Dicke  der  durchstrahlten  atmosphärischen  Schichten 
ist.  Mit  hinlänglicher  Annäherung  kann  d  »=  sec  z  gesetzt  werden,  wenn  z  die 
Zenitdistanz  der  Sonne  bezeichnet,  oder  was  dasselbe  gleich  1  :  sin  h,  wenn  h  die 
Sonnenhöhe  bezeichnet.     Es  ist  also: 

dW  =  C  sin  hq^'"'"  ^  dt  und  sin  h  «»  sin  d  sin  rp  +  cos  6  cos  <p  cos  t. 

Die  Integration  dieser  Gleichung  für  t  — i  —  to  bis  +  t  würde  die  Wärme- 
menge liefern,  die  im  Laufe  eines  Tages  auf  den  Erdboden  gelangt.  Diese  Inte- 
gration lässt  sich  aber  auf  gewöhnlichem  Wege  nicht  durchführen. 

A.  Angot  war  deshalb  genötigt,  um  das  sehr  wichtige  Problem  zn  lösen,  welche  Wärme- 
mengen (bei  gans  heiterem  Himmel)  zur  Erdoberflfiche  selbst  gelangen,  einen  indirekten  aber  sehr 
mühsamen  Weg  einzuschlagen.  Er  berechnete  direkt  die  Intensität  an  der  Grenze  der  Atmosphäre 
and  dann  fttr  die  Transmissio  nskoeffizienten  q  »  0.9,  0.S,  0.7  und  0.6,  die  Intensität  der  Strah 
lang  Jq*>  an  der  Erdoberfläche  während  eines  Tages  von  Stunde  zu  Stande  für  eine  bestimmte 
Breite  und  bestimmte  Deklination  der  Sonne.  Derart  erhielt  er  für  jeden  Tag  fünf  Kurven,  deren 
Flächeninhalt  mit  dem  Planimeter,  nach  Trapezformeln  und  nach  der  Simpsonschen  Regel  er- 
mittelt wurde  und  die  täglichen  Wärmesummen  lieferte. 

Diese  Rechnung  wurde  für  die  J  «>  0,  4,  8,  12,  16,  20,  22^  und  23°  27'  nördlich  und  süd- 
lich, somit  für  15  Epochen  des  Jahres  und  für  jeden  10.  Breitegrad  durchgeführt.  Die  auf  diesem 
Wege  erhaltenen  Wärmemengen  der  einzelnen  Tage  und  der  Monatssummen  bilden  die  Grundlage 


1)  Meech  giebt  dem  Äquator  365'/»  Thermal  tage. 

2)  Hargreaves,  Cambridge  Phil.  Transactions.     XVI.     P    I.     pag.  50  etc. 
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unserer  jetzigen  Kenntnisse  über  die  Erwärmung  der  Erdoberfläche  selbst  durch  die  SonneiuBtrah- 
lung  unter  yerscbiedenen  Breiten  und  zu  yerschiedenen  Jahreszeiten.*) 

Einige  dieser  wichtigen  Daten  sind  schon  S.  33  mitgeteilt  worden.^) 

Die  Verteilung  der  Wärmestrahlung  der  Sonne  an  der  Erdoberfläche  unter 
dem  Einflüsse  der  Atmosphäre  hat  auch  W.  Zenker  untersucht  und  dabei  andere 
Wege  eingeschlagen  als  Angot.  Er  suchte  dabei  den  thatsächlichen  Verhältnissen 
noch  spezieller  Rechnung  2u  tragen.^) 

Normalwerte  von  bleibender  Bedeutung  in  dem  Umfange,  wie  sie  Ang^ot  ab- 
geleitet hat,  konnte  aber  Zenker  dabei  nicht  erzielen. 
B.    Theorie  der  vertikalen  Temperaturverteilung  in  der  Atmosphäre. 

Wärmeänderung  mit  der  Höhe  bloss  als  Folge  aufsteigender  und 
niedersinkender  Luftbewegungen.  Würde  die  Atmosphäre  nur  vom  Erd- 
boden her  erwärmt,  also  der  Temperaturzustand  in  jedem  Abstände  vom  Boden  nur 
von  vertikalen  Eonvektionsströmungen  herrühren,  so  würde  die  vertikale  Temperatar- 
verteilung sehr  einfache  Gesetze  befolgen,  deren  Entwickelung  in  thunlichster  Kürze 
und  Einfachheit  im  Nachfolgenden  gegeben  werden  soll. 

1.  Trockene  Luft.  Wird  eine  gewisse  Wärmemenge  auf  ein  Luftqaantum 
übertragen,  so  bringt  dieselbe  zwei  Wirkungen  hervor;  die  Temperatur  des  Luft- 
quantums  steigt,  zugleich  aber  tritt  auch  eine  entsprechende  Volumzunahme  des- 
selben ein,  welche,  weil  dabei  ein  äusserer  Druck  überwunden  werden  muss,  eine  ge- 
wisse Arbeitsleistung  repräsentiert,  zu  welcher  eine  bestimmte  Wärmemenge  benötigt 
wird.  Man  darf  sich  diese  Vorgänge  als  unabhängig  voneinander  und  kurz  auf- 
einanderfolgend vorstellen  und  kann  daher  die  Gleichung  aufstellen: 

dQ  =  Cvdt  -I-  Apdv, 
dQ  kleine  Wärmemenge,  Cy  spez.  Wärme  der  Luft  bei  konstanten  Volum,  A  Wärme- 
äquivalent der  Arbeitseinheit.^) 

Der  erste  Summand  rechts  entspricht  der  Wärmemenge,  welche  zur  Erwärmung 
des  Kilogramms  Luft  um  dt  Grade  nötig  war,  der  zweite  dem  Wärmeäquivalent 
der  Arbeitsleistung  bei  der  Ausdehnung  des  Gasvolums  um  dv  gegen  den  äusseren 
Druck  p. 

Das  Mariotte-Gay-Lussacsche  Gesetz^)  ergiebt  bekanntlich  die  Gleichung 
vp  =  RT,  wo  R  eine  Konstante  für  ein  Gas  von  bestimmter  Dichte  ist,  und  zwar 
«™  Po  Vo :  To,  für  trockene  Luft  also  —  29.27. 

Dann  ist:  pdv  —  Rdt  —  vdp,  somit: 

dQ  =  c^dt  +  ARdt  —  A vdp  =  (c^  +  AR)  dt  —  A vdp. 

Die  mechanische  Wärmetheorie  lehrt,  dass  Cy  -i-  AR  —Cp  d.  i.  die  spezifische 


1)  A  Angot,  Reoherches  th^oretiques  sur  la  distribation  de  la  Chalenr  k  la  suiface  du 
globe.  Annales  du  Bureau  Central  M^t.  de  France.  Mdmoires  de  1883.  Paris  1885.  Man  s.  auch 
Met.  Z.     1886.    8.  540. 

2)  Man  s.  auch  Handbuch  der  Klimatologie.     B.  I.     8.  109  n.  126. 

3)  W.  Zenker,  Die  Verteilung  der  Wärme  auf  der  Erdoberfläche.     Berlin  1888,  Springer. 

4)  Das  Arbeitsäquiyalent  der  Wärmeeinheit  J  will  ich  im  folgenden  stets  eu  427  Kilogramm- 
Meter  annehmen,  das  Wärmeäquivalent  der  Arbeitseinheit,  das  hier  am  häufigsten  in  Rechnung 
SU  stellen  ist,  oder  1  :  J  =>  A  setze  ich  deshalb  gleich  0.00234  Kilogramm-Kalorien. 

5)  Aus  vp  :  (1  -f  at)  —  v'p'  :  (1  -|-  «t')  folgt,  wenn  man  statt  (1  +  0.00367  t)  setat: 
a  (273  +  t)  -=  aT,  vp/T  =  v'  p'/T'.  Setzt  man  im  Normalzustand  p'  «=  10333,  d.  i.  Druck 
einer  Atmosphäre,  T'  =  273,  absolute  Temperatur  des  Gefrierpunktes,  v'  «■  0.7734  Volum  der 
Gewichtseinheit,  so  wird:  v'p'  :  T'  «  R  -*  29.27  für  Luft  und  allgemein  vp  —  RT. 
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Wärme  bei  konstantem  Druck  repräsentiert,  i)     Mit  Rücksicht  darauf  und  auf  die 
obige  Relation  v  =»  (RT:p)  geht  unsere  Gleichung  über  in: 

I.  dQ  — cdt  — ART-^. 

P 
Gehen  die  Temperatur-  und  Druckän4erungen  (oder  Volumänderungen)  ohne 
äussere  Wärmezufuhr  vor  sich,  so  ist  dQ  =  0  zu  setzen  und  die  obige  Gleichung 
liefert  die  Gesetze  der  sog.  ^^adiabatischen^^  Druck-  und  Temperaturänderungen.  Solche 
treten  ein,  wenn  grössere  Luftmassen  komprimiert  oder  ausgedehnt  werden^  ohne  dass 
von  aussen  Wärme  zugeführt  wird  oder  verloren  geht,  was  man  beim  Aufsteigen 
oder  Niedersinken  grösserer  Luftmassen  als  ziemlich  zutreffend  voraussetzen  darf, 
noch  mehr,   wenn   der  Luftdruck   aus  irgend  einem  Grunde  rasch  steigt  oder  sinkt. 

a)  Temperaturänderungen  in  der  Atmosphäre  bei  rascher  Zu-  oder 

Abnahme  des  Luftdruckes.    Dieselben  berechnen  sich  aus  I,  wenn  dQ  —  U: 

dp  dt         AR 

cdt  —  ART  ^,     somit  ^^  =  -       T, 
p  dp         cp 

setzt  man  A  =»  V*«?,  R  =  29.3,  c  =  0,238,  T  run4  273"  (0"  C),  so  wir4 

dt/dp  =  78.7  :  p. 

An  der  Erdoberfläche,  wo  p  =  760  mm  gesetzt  w^rde^  kanp,  ist  soipit 

dt  ==0.10^  db, 
b  Barometerstand  in  lifillimeter. 

Eine  Pruckänderung  von  1  mpi  bewirkt  eine  Temperaturänderung  von  0.1". 
Es  müssen  deshalb  die  Druckänderungen  sehr  gross  sein  und  sehr  rasch  vor  sich 
gehen,  nm  merkliche  Temperaturäudcrnngen  zu  bewirl^cu-  Selbßt  wenn  im  Laufe 
eines  Tages  das  39'rometer  ^m  20  mm  sinkt,  giebt  das  bloss  2^  ünderupg,  d;e 
neben  den  anderei^  zufälligen  Änderungen  wenig  zur  Gelti^pg  kommjeA  dürfte.  In 
höheren  Niveaus,  wo  p  kleiner,  werden  auch  die  Druckänderungen  in  gleichem 
Masse  kleiner,  es  ändert  sich  deshalb  der  Wert  von  dt  in  Wirklichkeit  kaum  mit 
der  Höhe. 

Nur  bei  völlig  gesättig(;er  Luft  wird  deshalb  Nebejbildung,  besonders  in  hoher 
rem  Niveaus,  infolge  rascher  Luftdrnckabnahme  eintreten.  2j 

b)  Temperaturänderungen  in  aufsteigenden  oder  sinkenden 
Luftmassen,  die  weder  Wärme  abgeben  noch  empfangen: 

cdt-ART*?,  dt       A»dp 

p  T  c     p' 

AR 

■-.©-^^■»-(B  -  T-=(^r- 

1)  Denken  wir  uns  die  Luft  in  einen  Cylinder  eingeschlossen  mit  beweglichem  Deckel,  so 
wird  derselbe  bei  einer  kleinen  Erwärmung  um  die  Strecke  ds  gegen  den  äusseren  Druck  vor- 
geschoben. Ist  o  die  Fläche  desselben,  so  ist  die  Arbeit  dL  »r  odsp  oder  dyp.  Es  ist  somit 
dLsspdv««Rdt  (da  p  konstant).  'Die  Arbeitsleistung  bei  der  Erwärmung  um  1^  ergiebt  die 
Integration  von  t  ~  t'  bis  t  »  t'  -f-  1 ,  somit  L  »==  R  und  deren  Wärmeäquivalent  AR.  Zur  Er- 
wärmung eines  Kilogramms  Luft  um  1^  bei  gleichseitiger  entsprechender  Ausdehnung  wird  deshalb 
die  Wärmemenge  cr  -f-  AR,  d.  i.  Cp  benötigt. 

2)  Über  J.  Hers  che  Is  „Baroraetrie  fog"  s.  S.  240.  Her  sc  hei  sieht  diese  Nebelbildung 
(Meteorologv,  pag.  94)  für  sehr  häufig  eintretend  an.  —  Oft  tritt  die  niedrigste  Temperatur  in  einer 
Kälteperiode  an  deren  Ende  ein,  wenn  das  Barometer  schon  stark  gefallen  ist.  Beets  meinte, 
die  Druckverrainderung  könnte  die  Ursache  sein,  was  aber  nacli  obigem  nicht  wahrscheinlich  ist. 
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Dies  ist  die  bekannte  Poissonsche  Spannungsgleichnng,  welche  die  Beziehungen 
zwischen  Drnckändernngen  und  Temperataränderungen  im  ,,adiabatischen''  Zustande 
ausdrückt. 

Sie  lautet  in  der  gewöhnlichen  Form,  in  der  sie  Poisson  aufstellte: 

I  4-  at' 


-(f) '  • 


1  4-  at 

wo  k   das  Verhältnis  der   spezifischen  Wärme  bei  konstantem  Druck  Cp  zur  spezi- 
fischen Wärme  bei  konstantem  Volum  c^  bedeutet,  Cp:Cv»»  1.405  etwa. 

Setzt  man  a  im  Zähler  und  Nenner  als  Faktor  heraus  und  berttcksichtigt^ 
dass  AR  as  C|.  —  c, ,  so  ffihrt  man  diese  Gleichung  in  die  vorhin  abgeleitete  Form 
über.    Man  hat  somit  die  beiden  wichtigen  Beziehungen: 


i-(^r-  Ht)' 


Aus  diesen  Gleichungen  kann  man  Temperatur  und  Druck  m  aufsteigenden 
oder  herabsinkenden  Luftmassen  berechnen,  i) 

Zur  Beantwortung  der  in  der  Meteorologie  zumeist  vorkommenden  Fragen  ist 
aber  diese  Form  des  Ausdruckes  der  Temperaturänderung  mit  der  Höhe  unbequem. 
Man  muss  den  Druck  kennen,  um  die  Temperatur  berechnen  zu  können;  in  den 
meisten  Fällen  handelt  es  sich  aber  darum,  die  Temperatur  in  einer  gewissen 
Höhe  kennen  zu  lernen  oder  das  Mass  der  Temperatnränderung  für  ein  bestimmtes 
Höhenintervall. 

Man  muss  deshalb  für  die  Druckänderung  die  entsprechende  Höhenändernng 
in  die  Gleichung  I  einführen.  Erhebt  man  sich  in  der  Atmosphäre  um  die  kleine 
Höhendifferenz  dh,  so  nimmt  der  Druck  ab  um  das  Gewicht  dieser  Schicht^  also  um 
dh  p,  wenn  g  das  Gewicht  der  Volumeinheit,  oder  da  (>  «»  t  :  v,  v  —  RT  :  p,  so  kommt 

—  dp  —  pdh  =  ^^  dh, 

somit,  wenn  dieser  Wert  von  — dp  in  I  eingestellt  wird: 

II.  dQ  «  cdt  +  Adh  —  0      oder      -rr" oder =r-. 

dh  c  Je 

Die  Wärmeänderung  mit  der  Höhe  in  aufsteigenden  oder  niedersinkenden  Luft- 
massen ist  deshalb  von  der  Höhe  selbst  unabhängig  (soweit  dies  mit  J  der  Fall 
ist,    also  praktisch  vollkommen)   und   in  allen  Höhen  gleich  dem  reziproken  Wert 

1)  Zar  bequemen  Abschätzung  der  Temperatur  in  einer  Höhe,  für  welche  nur  der  Baro- 
meterstand b  gegeben  ist,  kann  man  unter  der  Voraussetzung  einer  adiabatiscfaen  Temperatur- 
abnahme mit  der  Höhe,  die  frühere  Gleichung  für  dt/ dp  benutzen,  welche  folgende  Temperatar- 
gradienten für  verschiedene  Luftdruckwerte  liefert. 

Temperaturgradienten  für  1  mm  Druokänderung 

b  750       725       700      675      650      625      600      575      550      525      500      475      450 

dt/dp  •  1048  -  1084  •  1123  -  1165  •  1210  •  1258  •  1310  •  1368  •  1430  •  1498  •  1573  •  1655  -  1747 

Z.  B.  gegeben  20®  G  bei  750   mm,    welche  Temperatur   wo  der  Barometerstand    600  mm? 

Temperatargradient   mittlerer   zwischen    750  und  600  mm  0.1179,  JB  —  150  giebt  dt  —  17,7, 

Temperatur  2.3;    oder  b  —  500  mm,  mittlerer  Temperaturgradient  0.131,  dB  —  250,  dt  —  32.7, 

Temperatur  —  12.7.  Die  genaue  Rechnung  mit  der  Poisson'sohen  Gleichung  liefert  viel  umstind- 

licher  1.8  und  —  12.3,  also  genügende  Übereinstimmung.    Die  obigen  Temperatargradienten  können 

auch  sonst  von  Nutzen  sein 
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aas  dem  Produkt  des  Arbeitsäquivalentes  der  Wärmeeinheit  und  der  spezifischen 
Wärme  des  Gases  (der  Luft). 

Es  ist:  dt :  dh  —  —  1  :  (427  X  0,238)  —  —  0.00984, 

oder  hinlänglich  genau  1^  pro  100  m.  Der  umgekehrte  Wert  dh:dt  ist  gleich 
101.6,  die  Luft  muss  etwas  über  100  m  emporsteigen,  damit  ihre  Temperatur  um  1<> 
abnimmt. 

Man  kann  daher  den  Satz  aufstellen,  dass  in  trockenen  aufstei- 
genden Luftmassen  die  Temperatur  um  je  1^  pro  100  m  abnimmt. 

In  einer  trockenen  Atmosphäre,  welche  bloss  von  unten  durch  Eonvektions- 
Strömungen  erwärmt  würde,  würde  die  Temperaturabnahme  überall  gleichförmig  1^ 
pro  100  m  betragen.^)  Dasselbe  würde  eintreten,  wenn  wir  uns  die  Atmosphäre 
in  vertikaler  Richtung  vollkommen  gemischt  denken,  so  dass  jedes  Luftteilchen,  das 
früher  oben  war,  jetzt  unten  ist  und  umgekehrt,  wobei  jede  Wärmezufuhr  oder  -Ver- 
lust ausgescl^ossen  sein  soll. 

Man  nennt  diesen  thermischen  Zustand  der  Atmosphäre  deshalb  den  Zustand 
des  konvektiven  Temperaturgleichgewichts.  Dieser  Zustand  bringt  es  mit  sich, 
dass,  wenn  eine  Luftmasse  in  ein  anderes  Niveau  gebracht  würde,  dieselbe  von  selbst 
(durch  Volumänderung)  die  Temperatur  in  diesem  Niveau  annehmen  und  daher  da- 
selbst im  Oleichgewicht  sich  befinden  würde.  Sie  würde  keinen  Auftrieb  und  keinen 
Abtrieb  erfahren. 

Hat  aber  eine  Luftmasse  bei  diesem  Zustande  eine  etwas  höhere  (oder  eine 
niedrigere)  Temperatur  und  erhält  sie  einen  geringen  Impuls  zu  einer  aufsteigenden 
(sinkenden)  Bewegung,  so  wird  sie  bis  an  die  Grenze  der  Atmosphäre  steigen  (resp. 
sinken)  können,  da  sie  in  jedem  Niveau  durch  Ausdehnung  (Kompression)  wärmer 
(oder  kälter)  ankommt  und  daher  die  Bewegung  im  gleichen  Sinne  fortsetzen  muss.^) 

In  Bezug  auf  vertikale  Bewegungen  in  der  Atmosphäre  bei  verschiedenen 
Zuständen  der  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  kann  man  daher  folgende  Fälle 
unterscheiden: 

dt/dha>  [0  pro  100  m.    Indifferenter  Gleichgewichtszustand 
dt/dh  >>  \^  pro  100  m.     Labiler  Gleichgewichtszustand 
dt/dh  <  1®  pro  100  m.     Stabiler  Gleichgewichtszustand. 

Der  erste  Fall,  der  des  konvektiven  Temperaturgleichgewichts,    ist  schon  er- 


1)  Auf  anderen  Himmelskörpern  mit  Atmosphären  von  anderer  spezifischer  Wärme  hat  der 
Quotient  1  :  Jo  natürlich  andere  Werte.  Für  eine  Wasserdampf atmosphäre  z.  B.  wäre  o  »  0.481, 
somit  dt/dh  »  0.00487,  die  Wärmeabnahme  somit  kaum  Vs**  pro  100  m.  Bei  20 <^  mit  Wasser- 
dampf gesättifrte  Luft  (im  Meeresniveau)  giebt  aber  doch  noch  0.968*  pro  100  m. 

2)  Es  könnte  scheinen,  dass  dies  im  Widerspruch  mit  dem  Prinzip  der  Erhaltung  der  Energie 
steht,  da  hier  ein  kleiner  Temperaturüberschuss  eine  sehr  grosse  Arbeit  leistet.  Der  Widerspruch 
verschwindet,  wenn  man  bedenkt,  dass  eine  ebenso  grosse  Luftmenge  an  Stelle  der  aufsteigenden 
herabsinkt;  in  dem  einen  Falle  wird  Arbeit  geleistet,  in  dem  anderen  eine  ebenso  grosse  Arbeit 
wiedergewonnen.  Eß  ist  deshalb  auch  unrichtig,  anzunehmen,  dass  die  Erkaltung  der  aufsteigenden 
Lnftmassen  das  Wärmeäquivalent  der  bei  dieser  Hebung  der  Luftmassen  geleisteten  Arbeit  ist, 
die  Erkaltung  ist  nur  eine  Folge  der  Ausdehnungsarbeit.  Sie  unterbleibt  daher  auch,  wenn  ein 
nicht  ausdehnsamer  (fester)  Körper  in  einer  Flüssigkeit  von  grösserem  spezifischen  GcMricht  als  er 
selbst  aufsteigt.  Ein  solcher  erwärmt  sich  auch  nicht,  wenn  er  umgekehrt  in  einer  leichteren 
Flüssigkeit  hinabsinkt.  Ein  Senkblei,  dass  in  eine  Tiefe  von  9  km  hinabfällt,  müsste  sich  sonst 
erbeblich  erwärmen.  Man  sehe  darüber  die  Abhandlung  von  W.  von  Bezold:  Über  die  Tempe- 
ratnränderungen  auf-  und  absteigender  Luftströme.    Met.  Z.     1898.     S.  441  etc. 
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aufsteigenden  Luft  Wanne  zugeführt.  Die  Berechnung  der  Temperaturänderung^  der 
Luft  unter  diesen  Verhältnissen  hat  wohl  zuerst  Wm.  Thomson  (Lord  Kelvin)  g:e- 
liefert.  ^)  Eine  elegantere  und  kürzere  Lösung  der  Aufgabe,  die  Wärmeabnahme 
mit  der  Höhe  in  aufsteigenden  feuchten  Luftströmen  zu  berechnen,  hat  Peslin 
(1868)  gegeben  2)j  dem  wir  deshalb  in  der  nachfolgenden  Darstellung  folgen  wollen. 

So  lange  die  aufsteigende  feucht«  Luft  noch  nicht  den  Taupunkt  erreicht  hat, 
gelten  die  vorhin  für  trockene  Luft  entwickelten  Gesetze.^)  Sowie  aber  der  Sätti- 
gungspunkt erreicht  ist,  wird  bei  weiterem  Aufsteigen  um  die  kleine  Höhe  dh  die 
Dampfmenge  dq  kondensiert,  wenn  q  die  in  einem  Kilogramm  feuchter  Luft 
enthaltene  Wasserdampfmenge  bezeichnet.  Die  dabei  frei  werdende  Wärmemenge  ist 
rdq,  wenn  r  die  latente  Wärme  des  Wasserdampfes  bezeichnet. 

Die  Gleichung  II  (8.  590)  geht  nun  über,  da  dQ  =  —  rdq,  in 
—  rdq  =  cdt-f-  Adh. 


Daq 

3-  0.623  --,  80  ist  log  q  =  log  0.623  -H  log  e  —  log  b, 

somit 

dq        de         db                            .^           .^         b 

somit 

dq          ^           de    ,    dh              ,             de    .     q 
---    auch    =-,    +ßT'           ^^-'^   e    +ßf^''. 

cdt+rq-^--+-||dh-+-Adh=0:, 

rq 
dt                 ^+RT 

dh                 ,         de     1 

e 

Das  ist  die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  in  gesättigt  feuchten  aufsteigenden  Lift- 
strömen. 


1)  Wm.  Thomson,  On  the  Ck>nvectiTe  Equiübrium  of  temperature  in  the  Atmospfaere. 
Mem.  Lit.  and  Phil.  Soc.  of  Manchester.  Ser.  m.  Vol.  11.  1865.  Bead  Jan.  1862.  Wm.  Thomson 
berechnet  zuerst  die  Wärmeabnahme  in  trockener  Luft  aus  der  Poissonsohen  Gleichung.  Er 
kommt  dann  zu  den  bekannten  Resultaten  und  zu  der  Folgerung,  dass  schon  in  ca.  27Va  Ion  der 
absolute  Nullpunkt  erreicht  werden  würde..  Dies  ist  unwahrscheinlich.  Wärmestrahlung  vom 
Erdboden  muss  die  theoretische  Wärmeabnahme  vermindern.  Sir  William  sagt  dann:  ,Dr.  Joule 
hat  behauptet,  dass  die  Kondensation  des  Wasserdampfes  in  den  aufsteigenden  Luftströmen  die 
Hauptursache  sei,  dass  die  thatsächliche  Wärmeabnahme  so  langsam  erfolgt.  Ich  habe  deshalb 
die  folgende  Untersuchung  beigefügt,  in  welcher  der  Effekt  der  Kondensation  in  Betracht  ge- 
zogen wird." 

2)  Peslin,  Sur  les  mouvements  g^n^raux  de  Tatmosph^re.  Bull,  hebdomadaire  de  TAssoc. 
Seien tifique  de  France.  Tome  HI.  1868.  Nr.  67  vom  10.  Mai.  Ich  habe  dann  später  dem  re- 
sultierenden Differentialquotienten  eine  übersichtlichere  und  zur  Rechnung  bequeme  Form  gegeben 
und  die  weiteren  Konsequenzen  entwickelt.  Die  Gesetze  der  Temperaturänderung  in  aufsteigenden 
Luftströmen.     Zeitschrift  f.  Met.     IX.     1874.     S.  195  etc. 

3)  Die  spezifische  Wärme  feuchter  Luft  c'  ist  allerdings  ein  wenig  grösser  als  die  der 
trockenen  Luft,  aber  bei  dem  in  der  Atmosphäre  vorkommenden  Gewichtsverhältnis  zwischen 
trockener  Luft  und  dem  beigemengten  Wasserdampf  kann  der  Unterschied  vernachlässigt  werden. 
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Alle  Grössen  in  dieser  Formel  sind  bekannt,   r  latente  Dampf  wärme  =»  596.7  —  0.6  t  pro 
Kilogramm,  q  aus  obiger  Formel  leicht  zu  berechnen  (s.  auch  Tabelle  S.  162),  nur  der  Ausdruck 

<1«     1 

—  .  —  ist  noch  zu  erläutern.    In  den  Werken  über  mechanische  Wärmetheorie,  z.  B.  bei  Zeuner. 
e      dt  '  ' 

findet  man  Tafeln,  in  denen  die  Werte  desselben  von  5  zu  5^  gegeben  sind.    Es  giebt  aber  auch 

die  Formel  von  Magnus  für  die  Dampfspannung  in  ihrer  Abhängigkeit  von  der  Temperatur  ein 

bequemes  Mittel,  zu  dieser  Kenntnis  zu  gelangen.     Sie  liefert*): 

de     1  4025 


dt" 

e       (235 +  t)»" 

—20 

—15 

—10 

—5           0           5 

10 

15 

20 

25 

30« 

.087 

.083 

.077 

.074       .0715    .070 

.060 

.064 

.062 

.0595 

.057 

Temperatur 
de      1 
df  e^ 

Will  man  ganz  genau  rechnen,  also  für  q  den  genauen  Wert  einsetzen,  sowie  auch  die 
spezifische  Wärme  feuchter  Luft,  so  muss  auch  für  R  statt  rund  29.3  der  entsprechende  Wert 
für  feuchte  Luft,  der  etwas  grösser  ist  und  mit  dem  D^mpfgehalt  wächst,  genommen  werden. 
Die  Dichte  feuchter  Luft  findet  man  S.  162.  Da  aber  die  Rechnungsergebnisse  nie  in  voller 
Strenge  auf  die  wirklichen  Verhältnisse  in  der  Atmosphäre  Anwendung  finden,  ist  eine  solche 
Verschärfung  der  Rechnung,  welche  die  Formeln  weitläufig  macht,  nicht  nötig.^ 

Die  mittelst  dieser  Formel  von  mir  berechneten  Werte  des  Differentialquotienten  dtrdh 
für  gesättigt-feuchte  Luft  sind  schon  oben  auf  S.  181  mitgeteilt  worden. 

Eine  vollständigere  Lösnng  der  Aufgabe,  die  Temperatur  und  den  Luftdruck 
in  aufsteigenden  feuchten  Luftmassen  zu  berechnen,  haben  in  Form  von  Formeln  und 
bequemen  Diagrammen  H.  Hertz  und  jüngst  Neuhoff  geliefert  (Deutsche  Met.  Z. 
B.  L  1884.  S.  421 ;  Abhandlungen  des  Kgl.  Preussischen  Meteorologischen  Instituts. 
B.  L  Nr.  6.  Berlin  1900).  Eine  Wiedergabe  der  von  Neuhoff  berechneten  ge- 
nanen,  sehr  nützlichen  Tafeln  ist  hier  leider  nicht  möglich  und  es  kann  hier  nur  auf 
selbe  verwiesen  werden.  Wer  zur  Beantwortung  bezüglicher  Fragen  lieber  mit 
Formeln  rechnet,  als  hierzu  die  zitierten  Diagramme  benutzt,  findet  geeignete  Formeln 
in  Bigelow's  international  Cloud  Work  of  the  ü.  S.  Report  Weather  bureau  1898/99 
Part  n,  p.  496,  ferner  bei  Eimball  Rainfall  from  convectional  currents.  Monthly 
Weather  Review  1900  (Vol.  28)  S.  483  etc. 


Die  Dampf  menge  q,  die  in  einem  Kilogramm  feuchter  Luft  enthalten  ist,  betrftgt,  wenn  e 
die  Dampfspannung  und  b  den  Barometerstand  bezeichnet:  q  »^  0.623 e  :  (b  —  0.377 e),  s.  S.  167, 
wofür  man  setzen  darf:  0.623 e  :  b.  Da  die  spezifische  Wärme  des  Wasserdampfes  0.481  ist  und 
in  einem .  Kilogramm  feuchter  Luft  q  Wasserdampf  und  1  —  q  trockene  Luft,  so  ist  die  spezifische 
Wärme  der  feuchten  Luft  c'  —  0.238  (1  —  q)  -{-  0.481  q.  Nehmen  wir*  selbst  e  =  20  mm, 
b  X«  760,  so  erhalten  wir  auch  in  diesem  Falle  nur  c'  mm  0.234  -f  0.008  —  0.242  statt  0.238  für 
ganz  trockene  Luft. 

1)  Die  Formel  von  Magnus  lautet: 

at 

e  «  4.525  X  10     ^ 

wo  a  -=  7.4475  und  b  «  234.70C.,  somit: 

at 
log  e  =  log  eo  +  log  10  ^    .    , 

D  -^  t 

wenn  natürliche  Logarithmen  genommen  werden,  wo  log  10  =.  M  zu  setzen  ist.  Die  Differenzierung 
liefert  weiter: 

de        ^,  /(b  +  t)adt  — atdt\  ab       ^^ 

"e  =  "^  [ — (b+ir"  —  j "  ^  (b-+tr«  ^'- 

2)  Die  derart  strenger  abgeleitete  Formel  findet  man  bei  Sohncke,  Met.  Z.   B.  XV.  S.  41, 
und  in  B.  Rühlmanns  Handbuch  der  mechanischen  Wärmetheorie.     B.  IL     S.  786.     1885. 
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V.  Der  nächtliche  Temperaturgang  und  der  Strahlungskoeflizient  der 
atmosph&riechen  Luft 

Der  Temperatorg^ang  während  des  Tages  ist  wegen  der  tnmoltaGsen  Vor^än^, 
welche  die  Erwärmung  des  Bodens  in  den  nnteren  Lnftschichten  hervorbringt,  selbst 
für  ganz  heitere  Tage  einer  mathematisch-physikalischen  Behandlang  kaum  zugäng- 
lich. Der  nächtliche  Wärmegang  hingegen,  welcher  dorch  die  Abkühinng  der  unteren 
Luftschichten  infolge  der  Wärmeausstrahlung  entsteht,  verläuft  viel  einfacher  und 
regelmässiger,  weil  die  erkaltete  schwere  Luft  am  Boden  ruhen  bleibt  und  auch  auf 
die  horizontalen  Luftströmungen  in  hohem  Grade  dämpfend  einwirkt.  Die  am  Boden 
ruhenden,  der  nächtlichen  Wärmeausstrahlung  unterliegenden  Luftschichten  folgen  bei 
ihrer  Abkühlung  den  Gesetzen  der  Wärmestrahlung  und  ihre  Temperaturänderungen 
sind  deshalb  ein  ziemlich  einfaches  physikalisches  Problem,  bei  dessen  Behandlung 
man  auch  Auskünfte  über  die  Grösse  des  Strahlungskoeffizienten  der  Luft  erwarten 
darf,  wie  J.  Maurer  und  W.  Trabert  gezeigt  haben. 

Die  Abkühlung  eines  Körpers  durch  Wärmeausstrahlung  gegen  eine  Umhüllung 
von  konstanter  Temperatur  erfolgt  zuerst  rasch,  dann  immer  langsamer,  in  einer 
geometrischen  Progression  nach  dem  Argument  der  Zeit.  Die  Temperatur  sinkt  nach 
Sonnenuntergang  sehr  rasch,  dann  immer  langsamer  bis  zum  Sonnenaufgang. 

Schon  Lambert  hat  den  nächtlichen  Wärmegang  als  eine  Exponentialfunktion 
der  Zeit  x,  dargestellt  in  Form  *) : 

t  =  t)  +  Ab*. 

Dieser  Ausdruck,  in  welchem  A  und  b  konstante  Grössen  sind,  stellt  in  der 
That  den  nächtlichen  Temperaturgang  vortrefflich  dar,  wie  Weilenmann  und  A n go t 
an  den  Beobachtungen  gezeigt  haben.  '^) 

Indem  Weilenmann  den  nächtlichen  Wärmegang  durch  die  Lambertsche 
Gleichung  für  mehrere  Orte  berechnete^),  gelangte  er  zu  dem  sehr  interessanten  Resul- 
tate, dass  die  Grösse  b  für  alle  Orte  konstant  ist.     Er  fand: 

Bern  j  Hoharton  j   Batavia   |      Prag      \  ^'^'^'  \    ^burg      \  Toronto  j      Genf      |     Mittel 


0.86    I       0.86  0.88      1       0.87      |       0.86  0.87      \      0.87      \      0.87      1      0.867 


Dadurch  erhält  die  Lambertsche  Gleichung  eine  ganz  besondere  Bedeutung 
für  die  Physik  der  Atmosphäre. 

Angot  hat  dieselbe  noch  erhöht,  indem  er  die  Konstante  b  nach  den  Beob- 
achtungen des  nächtlichen  Wärmeganges  an  ganz  heiteren  und  ganz  trüben 
Tagen  zu  Paris  (Parc  S.  Maur)  in  allen  Monaten  berechnet  hat.  Er  fand  im  Mittel 
für  die  ganz  heiteren  Tage  b  =  0.87,  für  die  ganz  trüben  »»  0.86,  also  auch  identisch 
für  diese  entgegengesetzten  Witterungszustände  und  Strahlungsverhältnisse.    Als  ver- 


1)  Lambert,  Pyrometrie.   Berlin  1779. 

2)  A.  Weilenmann,  Über  den  täglichen  Gang  der  Temperatur  in  Bern.  Schweiz.  Me- 
teorologische Beobachtungen.  IX.  Jahrg.  1872.  —  A.  Angot,  Infiuence  de  la  n^bulosit^  sur  la 
Variation  diume  de  la  temperature  de  Paris.     Annales  du  Bureau  Central  1888.    V.  Memoires. 

3)  A.  Weilenmann  hat  aber  nicht  die  Lambertsche  Form  der  nächtlichen  Temperatur^ 
kurve  als  gegeben  angenommen,  sondern  eine  selbständige  mathematische  Untersuchung  des  nächt- 
lichen Wärmeganges  angestellt,  welche  schliesslich  auch  auf  die  Lambertsche  Form  derselben 
geführt  hat. 
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lässlichsten  Mittelwert  nimmt  Angot  Ü.86U  an.    Der  nächtliche  Wärmegang  wird  da- 
her repräsentiert  dnrch  die  Gleichung: 

t  =  to  +  A  X  0.869% 

I  in  Stunden  nach  Sonnenuntergang  ausgedrückt  (x  ^  0  für  Sonnenuntergang).    Auf 

diese  Weise  erhielt  Angot  folgenden  nächtlichen  Wärmegang  für  Paris. 

Konstanten  des  Temperaturganges  zu  Paris  von  Sonnenuntergang 

bis  Sonnenaufgang. 


Jan  aar    |  Febr.  |   März  i  April  I    Mai    1   Jnni  '   Juli    i  Aug.     Sept.  1    Oct.   |  Nov. 


Dec. 


Heitere  Nächte, 
to    —5.9  1—3.9  1-2.1  I     0.1    I     3.1    1     7.6    |     9.1    1     9.0        6.5    I     0.1      —2.3  1—3.5 
A         7.5  I      8.5  ,    10.4  I  11.1    ,  11.3    |  10.7    |  10.9    |   10.7    |     9.3    |     9.2    ;      8.0  |      5.2 

Trübe  Nächte. 

to         0.6        2.9  1      4.7  I     5.9    ]     8.7    |  10.9    '  12.9    '  14.3    i  12.2    i     8.8    1      5.5  ,      2.6 
A         2.2         2.4  I      3.2  |     4.2    ;     4.4    |     4.2    |     3.9         3.1    |     3.1    |     2.7    I      2.5  I      1.9 

Die  Summe  to  -f-  A  repräsentiert  die  Temperatur  bei  Sonnenuntergang,  to  ist 
die  Temperatur,  welche  f ür  x  —  ^  (bei  einer  unendlich  langen  Dauer  der  Aus- 
strahlung) erreicht  werden  würde,  A  endlich  repräsentiert  die  Erkaltungsgeschwindig- 
keit, denn  die  Gleichung  des  Wärmeganges  giebt: 

4-=A  X  0.869Mog  0.869=— 0.1405  AV  0.869\ 
dx 

Die  Erkaltungsgeschwindigkeiten  sind  für  gleiche  Zeiten  nach  Sonnenuntergang 
in  den  verschiedenen  Monaten  den  entsprechenden  Werten  von  A  proportional.  Die- 
selben sind  demnach  in  heiteren  Nächten  ca.  dreimal  grösser  als  in  trüben  und  er- 
reichen im  Jahreslaufe  ihren  Maximalwert  im  Frühling. ') 

Maurer  zeigt,  dass  der  Verlauf  der  Temperatur  während  der  Nachtstunden  bloss  von 
der  atmosphärischen  Strahlung  abhängig  ist. 

Unter  dieser  Voraussetzung  wird  die  Temperaturabnahme  durch  Wärmeausstrahlung  irgend 
eines  Volumelementes  (Volumeinheit)   der    unteren    Luftschicht   durch    die    Relation   ausgedrückt 

werden  können: 

—  f^cdt  a»  a  (t — to)dx, 

insofern  man  sich  den  Einfluss  der  Strahlung  der  Atmosphäre,  sowie  auch  insbesondere  jene  Ton 
Seite  der  erkalteten  Erdoberfläche  her,  auf  die  betrachtete  Luftschicht  durch  den  Einfluss 
einer  einzigen  Hülle  ersetzt  denkt,  deren  (konstante)  Temperatur  zu  to  angenommen  wird ;  o  wäre 
dann  der  Strahlungskoeffizient  der  Volumeinheit  (d.  i.  die  Wärmemenge,  welche  bei  der  Temperatur- 
differenz Eins  in  der  Zeiteinheit,  hier  die  Stunde,  ausgestrahlt  wird).  Die  Grösse  der  Erkaltung 
des  Volumelementes  ist  von  der  spezifischen  Wärme  c  (bei  konstantem  Druck)  desselben  und  von 
dessen  Dichte  (weil  der  Masse  desselben)  abhängig,  also  gleich  ()cdt. 

Man  kann  aber  auch,  wie  Trabert  hervorhebt,  wohl  mit  mehr  Kecht  die  Strahlung  nicht 
von  dem  Volumen,  sondern  von  der  Masse  sich  abhängig  denken,  also  von  der  Menge  der 
strahlenden  Teilchen,  und  den  Strahlungskoeffizienten  der  Masseneinheit  er  in  die  Gleichung  ein- 
führen, die  dann  lautet: 

—  c  dt  si  a  (t  —  to)  dx. 

Erweist  sich  aus  den  Beobachtungen  der  Strahlungskoeffizient  von  der  Dichte  der  Luft 
unabhängig,   erhält  man  aus  den  Beobachtungen  auf  Berggipfeln  dieselben  Werte  desselben,  wie 


1)  Den  Einfluss  einer  Schneedecke  hat  Angot  aus  den  Beobachtungen  während  klarer 
Nächte  des  Dezember  1879  abgeleitet.  Er  fand  für  den  nächtlichen  Wärmegang  derselben  die 
Gleichung: 

t  =  —  15.5  +  9.2  X  0.869» 
A  ist  fast  zweimal  grösser  als  im  Mittel  des  Dezember  und  fast  fünfmal  grösser  als  an  trüben 
Dezembertagen. 
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ans  jenen  an  Stationen  der  Niederung,  so  ist  die  Annahme  von  Trahert  als  richtig  anannehinwi. 
Eb  ist  dann  a  =^  oo.  Die  Beobachtungen  bestätigen  diese  Annahme  als  zutreffend.  Wir  erhalten 
somit,  wenn  nach  Trabert  a  für  die  Masseneinheit  genommen  wird,  — cdt  also  die  Abkühlung 
der  Masseneinheit  darstellt,  die  Gleichung: 

—  cdt«BC7(t  —  to)dx, 

o 

X 

somit  t— to«Ae        c       =  Ab» 

o 

wenn  wir  b^e  ^  setzen,  um  die  Lambert  sehe  Form  der  Gleichung  zu  erhalten.  Die  phy- 
sikalische Bedeutung  von  b  ist  nun  klar,  es  ist  lognat.  b« «=- Konstante  für  ein  bestimmtes 

c 

Gas,  also  für  die  atmosphärische  Luft  in  unserem  Falle.  Die  vorhin  angeführten  Werte  Ton  b 
nach  Weilenmann  und  Angot  haben  ergeben,  dass  in  der  That  b  für  alle  Orte,  sowie  auch 
bei  heiterem,  wie  bei  trübem  Himmel  den  gleichen  Wert  hat.  Trabert  hat  die  Bechnongen 
von  Weilenmann  und  Angot  noch  weiter  fortgeführt  und  die  Grösse  b  für  42  Stationen  der 
verschiedensten  Lage  und  von  mittleren  Temperaturen  zwischen  — 6**  und  26®  berechnet'.)  Es 
zeigt  sich  log  b  von  der  Temperatur  unabhängig  und  ebenso  von  der  Dichte  der  Luft,  da 
die  Werte  von  b  für  den  Sonnblick,  Säntis,  S.  Bernhard  dieselben  sind  wie  z.  B.  für  Calcntta, 
Bombay  und  Batavia  (log  b  =  —0.063  und  —0.063). 

Trabert  schliesst  daraus,  erstens,  dass  der  Strahlungsko^ffizient  der  Masseneinheit 
konstant  sei  (nicht  aber  jener  der  Volumeinheit  des  Gases)  und  zweitens,  dass  die  Strahlung 
der  Masseneinheit  der  absoluten  Temperatur  einfach  proportional  ist.^)  Unter  den  atmosphärischen 
Bedingungen  dürfen  wir  diesen  Satz  als  erwiesen  betrachten. 

Wir  können  nun  den  Strahlungskoeffizienten  der  Luft  berechnen  aus  dem  Mittelwert  von  b. 
Es  ist: 

log  b  «=-  log  e  ° ,  log  e  —  0.4343,  c  —  0.238, 

somit  erhalten  wir  für  Luft 

log  b  =  —  1.827  c  oder  a  «  —  0.547  log  b. 

Nun  ist  log  b»r — 0.066  im  Mittel  der  42  Stationen,  somit  a  «  0.0361  Kalorien. 

Die  Masseneinheit  Luft  strahlt  demnach  in  der  Stunde  0.036  Kalorien  aus  gegen  eine 
Fläche  mit  einer  um  1°  niedrigeren  Temperatur.  Für  einen  Kubikcentimeter  Luft  bei  0® 
und  760  mm  Druck  giebt  dies  eine  Ausstrahlung  von  0.466x10—1,  Maurer  hatte  hierfür 
0.418  X  10—*  gefunden. 

Die  Strahlung  von  1  Gramm  Luft  von  der  Temperatur  von  0®  gegen  eine  Fläche  von  der 
absoluten  Temperatur  Null  pro  Stunde  ergiebt  sich  daraus  zu  9.83  Kalorien. 

Es  können  noch  Zweifel  darüber  bestehen,  ob  der  von  Maurer  und  Trabert  ermittelte 
Wert  von  o  den  wirklichen  Strahlungskoeffizienten  der  atmosphärischen  Luft  vorstellt,  die 
Rechnungsergebnisse  selbst  bleiben  davon  unberührt. 

Die  Versuche,  den  Strahlungskoeffizienten  direkt  durch  Experimente  zu  messen, 
lieferten  einen  etwas  grösseren  Wert  für  o.^)  Frank  Very  findet  <7«=  2.16x10  -  ■•  einen  circa 
5 mal  grösseren  Wert.  Über  diese  Differenz  und  die  Untersuchung  von  F.  Very  überhaupt 
s.  Maurer,  Met.  Z.    1901.    S.  223  namentlich  S.  226. 

Aus  dem  von  Maurer  gefundenen  Wert  der  Ausstrahlung  berechnet  Cleveland  Abbe 
eine  Abkühlung  der  Luftmassen  durch  Strahlung  von  2.9°  C.  pro  Tag  (bei  einem  Temperatur- 
gefalle  von  1^.  Soll  diese  durch  eine  herabsinkende  Bewegung  kompensiert  werden,  so  muss 
dieselbe  290  m  pro  Tag  betragen.  Die  adiabatische  Erwärmung  hebt  dann  gerade  die  Erkaltung 
durch  Strahlung  auf. 


1)  Trabert,  Die  Wärmestrahlung  der  atmosphärischen  Luft.    Met.  Z.    XXVII.    1892,  S.  41. 

2)  Nicht  eine  Funktion  der  Temperatur  selbst,  wie  die  Strahlung  der  Oberfläche  der  festen 
Körper,  welche  nach  Stefan  der  vierten  Potenz  der  absoluten  Temperatur  proportional  ist. 

3)  Man  s.  darüber  Hutchinson,  Cleveland  Abb^  und  Trabert  in  Met.  Z.  B.  XXVIL 
1892.  S.  258  bis  266,  femer  Frank  Very,  Atmospheric  Radiation.  W.  B.  Bull.  G.  Washington 
1900.     Met.  Z.     1901.    S.  223. 
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Eine  Folgerung  aus  dem  nächtlichen  Temperaturgang  auf  dem  Sonnblickgipfel  lässt  sich 
hier  passend  anschliessen. 

Während  in  den  Niederungen  die  heiteren  Tage  nur  im  Sommerhalbjahr  mit  einer 
höheren  Temperatur  schliessen,  als  jener  mit  der  sie  begonnen  haben,  im  Winter  aber  mit  einer 
niedrigeren,  schliessen  auf  dem  Sonnblick  die  heiteren  Tage  das  ganze  Jahr  hin- 
durch  mit  einer  höheren  Temperatur.  £s  ist  schon  früher  erörtert  worden,  dass  dies  seine 
Ursache  in  der  niedersinkenden  Bewegung  der  Luft  auf  den  Berggipfeln  während  heiterer  Tage 
hat,  die  Luft  wird  dabei  dynamisch  erwärmt. 

Trab  er  t  berechnet  die  Geschwindigkeit  der  niedersinkenden  Bewegung  der  Luft  aus  dem 
Temperaturüberschuss,  welchen  da«  Ende  der  heiteren  Tage  auf  dem  Sonnblick  gegen  deren 
Beginn  aufweist.     In  etwas  anderer  Form  lässt  sich  diese  Rechnung  so  führen: 

Im  Jahresmittel  ist  auf  dem  Sonnblick  die  Temperatur  zu  Beginn  der  heiteren  Tage  um 
Mitternacht  — 1.11°,  am  Ende  derselben  wieder  um  Mittemacht  -|-0.18.  Die  Temperaturzunahme 
beträgt  somit  rund  1.3°,  oder  die  Wärmezufuhr  für  1  kg  Luft  0.310,  also  der  stündliche  Wärme- 
gewinn 0.013  Kalorien. 

Wenn  die  mittlere  W^ärmeabnahme  mit  der  Höhe  pro  Längeneinheit  mit  ß  bezeichnet  wird, 
so  ist  der  Unterschied  des  Wärmegehaltes  eines  Kilogramms  Luft  in  einem  um  d  h  höheren  Niveau, 
in  dem  die  Luft  vor  einer  Stunde  sich  noch  befand,  gegen  jene  auf  dem  Gipfel  (wenn  c  die 
spezifische  Wärme  der  Luft)  C/9dh.  Sinkt  die  Luft  um  dh  herab,  so  beträgt  die  Temperatur- 
zunahme bekanntlich  — dh,  die  Wärmezunahme  also  Adh.  Die  herabsinkende  Luft  wird  daher 
c 

auf   dem    Gipfel  mit  einem  Wärmezuwachs  von  Adh  —  c/9dh  =(A  —  C/^)dh.    ankommen.     Die 

Beobachtungen  ergaben  denselben  zu  0.013  Kalorien,  /?  =  0.0049,  somit  erhält  man: 

0,013 
dh  —  ^         -  =.  10.9  m. 
A  — 0/? 

Wenn  also  die  Luft  stündlich  um  10.9  m  oder  pro   Sekunde    um    0.003  m   herabsinkt,    so 

genügt  dies,  den  Temperaturüberschuss  am  Ende  der  heiteren  Tage  zu  erklären,  soweit  auf  die 

Wärmeansstrahlung    keine   Rücksicht   genommen  wird.    Dieselbe  erfordert  natürlich 

ein  rascheres  Herabsinken,  um  den  beobachteten  Temperatureffekt  zu  erklären. 

VI.  Die  vertikale  Verteilung  des  Luftdruckes  in  ihrer  Abhängigkeit  von 
Temperatur  und  Feuchtigkeit. 

L  Ableitnng  der  einfachsten  Sätze.  Bei  einer  Erhebung  um  die  kleine 
Höhendifferenz  dh,  in  welcher  die  Dichte  der  Luft  q  ist,  ändert  sich  der  absolute 
Druck  um  dp  und  es  besteht  die  Relation: 


—  dp  =  ^  dh, 

P 

-^p=rV^^' 

dp         dh 

p       rt' 

h 

h 
:nP  =  iogrnPo      j^^» 

oder 

RT 

p  =  Poe 

wenn  für  T  ein  konstanter  Wert  angenommen  wird  für  das  ganze  Höhenintervall  h. 

Diese  Gleichung  bildet  den  Ausgangspunkt  zur  Beantwortung  verschiedener 
Fragen,  welche  in  der  Meteorologie  beantwortet  werden  müssen. 

1.  Beziehungen  zwischen  der  Luftdruckänderung  am  Fusse  und 
auf  dem  Gipfel  eines  Berges  von  der  relativen  Höhe  h,  bei  gleichzeitiger  Ände- 
rung der  Temperatur  in  der  Luftschicht  h. 

Es  werden  im  nachfolgenden  statt  der  absoluten  Drucke  po  und  p  die  ent- 
sprechenden Barometerstände  B  und  b  eingesetzt,  was  hier  ohne  weiteres  zulässig 
erscheint. 
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Aus  logn  b  ==  logn  B  —  ^~ 

folgt  das  totale  Differenziale  (h  konstant): 

db        dB         hR 
b    "^    B~"*"E2T^^ 

db^dBf-^W-i^dt 


Das  erste  Glied  sagt,  dass  die  Druckänderungen  von  unten  nach  oben  im  Ver- 
hältnis des  Barometerstandes  abnehmen,  das  zweite  giebt  den  Einfluss  der  Tempertar- 
änderung der  Luftschicht  auf  den  Barometerstand  in  der  Höhe  an. 

Z.  H. :  Wie  gross  und  in  welchem  Sinne  müsste  die  Temperaturänderong  in  der  Luf tscliicht 
zwischen  Sonnblickgipfel  (3106  m)  und  dem  Meeresniveau  sein,  damit  ein  Steigen  des  Barometers 
unten  um  10  mm  (dB  »  -{- 10  mm)  den  Luftdruck  oben  unbeeinflusst  lässt? 

b  =  520  mm,  h  —  3106,  R  —  29.3,  T  «  273<>  gesetzt,  giebt: 

bh 
^,dt-0.74dt. 

Ändert  sich  die  mittlere  Temperatur  der  Luftschicht  unterhalb  des  Sonnblickgipfels  um  1^ 
80  ändert  sich  oben  der  Luftdruck  im  gleichen  Sinne  um  0.74  mm. 

Setzen  wir  nun  dB  =  10  mm,  B  etwa  gleich  762  -|-  10  mm  -»  772,  so  muss,  wenn  db  «»  0 
sein  soll: 

520 
0-10 --4- 0.74  dt, 

dt  somit  —  —  9.1°  sein. 

Wenn  also  im  Winter  ein  Steigen  des  Barometers  um  10  mm  mit  einer  Temperatnrdepression 
von  — 9°  verbunden  ist,  so  bleibt  der  Luftdruck  auf  dem  Sonnblickgipfel  dabei  ungeändert.  Bei 
konstanter  Temperatur  aber  wäre  der  Luftdruck  oben  um  G.7  mm  gestiegen. 

Der  Einfluss,  welchen  die  Temperaturänderungen  auch  bei  konstantem  Luftdruck  auf  die 
Barometerstände  auf  Berggipfeln  haben  müssen,  ist  früher  merkwürdigerweise  selbst  von  Meteorologen 
zuweilen  unbeachtet  geblieben  und  hat  dann  zu  eigentümlichen  Vorstellungen  und  Erklärungen 
Veranlassung  gegeben.  Die  obige  Gleichung  beantwortet  in  einfacher  Weise  alle  darauf  be- 
züglichen Fragen. 

2.  Das  Barometer  auf  einem  Berggipfel  als  Thermometer.  Die 
Gleichung  lässt  noch  eine  andere  Anwendung  zu,  auf  deren  praktische  Wichtigkeit 
ich  schon  aufmerksam  gemacht  habe.  Werden  auf  einem  höheren  Berggipfel  und  an 
dessen  Fusse  gleichzeitig  Barometerstände  aufgezeichnet,  so  gestatten  diese  Daten  die 
Änderungen  der  mittleren  Lufttemperatur  (genauer  des  spezifischen  Ge- 
wichtes derselben  mit  Einschluss  des  Wasserdampf gehaltes,  s.  später)  in  der  Luft- 
schicht dazwischen  viel  genauer  zu  berechnen,  als  es  durch  eine  direkte  Messung 
mittelst  Thermometer  möglich  wäre,  deren  Angaben  ja  den  Einflüssen  der  Strahlung 
unterliegen  und  die  auch  nicht  in  so  kurzen  vertikalen  Abständen  aufgestelt  werden 
können,  um  eine  richtige  Mittel temperatur  der  ganzen  Luftschicht  zu  liefern.  Die 
konstanten  Barometerfehler  haben  keinen  Einfluss  auf  das  Eesultat,  die  Höhe  h  braucht 
nicht  mit  aller  Genauigkeit  bekannt  zu  sein,  T  muss  allerdings  genähert  richtig  von 
Fall  zu  Fall  nach  Temperaturablesungen  oben  und  unten  eingesetzt  werden.  Die 
wichtige  Frage,  ob  die  Jahresmittel  der  mittleren  Lufttemperatur  in  den  Tropen  mit 
der  Sonnenfleckenperiode  variieren,  wäre  auf  diesem  Wege  am  sichersten  zu  beant- 
worten. Man  könnte  die  Änderungen  der  wahren  mittleren  Temperatur  und  des 
Wasserdampfgehaltes  der  Luft  i)  in  einer  Schicht  von   V2  km  etwa  von  Jahr  zu  Jahr 


1)  Das  ist  ein  besonderer  Vorteil,  weil  die  Sonnenwärme  zum  Teil   auch  zur  Verdunstung 
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durch  BarometerableBangen  z.  B.   auf  dem  Dodabetta  Pik  in  Südindien  sehr   genau 
berechnen. 

Aus  der  obigen  Gleichung  folgt: 

-s[" -<)]-?(■?-'»')■ 

Der  erstere  Ausdruck  ist  für  die  numerische  Rechnung  bequemer. 

Setzt  man  für  den  Dodabetta  Pik  nach  den  Beobachtungen  b  » 560.8,  t»  11.8*^,  Tem- 
peratur im  Meeresniveau  26®,  also  mittlere  Temp.  19®,  h  «  2633  m,  T=  292®,  so  wird»): 

^'  —  1.70,  also  dt  «1.70  ^db  —  dB-^\ 

Zieht  man  von  der  beobachteten  Druckänderung  oben  die  auf  den  Barometerstand  b  redu- 
zierte Luftdruckänderung  unten  ab,  so  giebt  der  Rest,  multipliziert  mit  1.70,  die  Temperatur- 
(und  Feuchtigkeit8-)Änderung  in  der  darunter  liegenden  Luftschicht  von  2.6  km  Mächtigkeit  an. 
Diese  Methode  der  Berechnung  ist  recht  empfindlich  umsomehr,  je  grösser  die  Seehöhe.') 

Ist  dB  »  0,  so  ist  dt»:  1.70  db,  oder  db  <°  0.59  dt. 

3.  Berechnung  des  Gefälles  der  Flächen  gleichen  Druckes  in  einer 
bestimmten  Höhe  zwischen  ungleich  erwärmten  Breitegraden.  Man  kann 
sich  die  Aufgabe  stellen  zu  berechnen,  welches  Druckgefälle  in  der  Höhe  von  4300  m 
zwischen  dem  Äquator  und  39^  nördl.  Br.  im  Januar  sich  einstellen  muss,  nur  als  Folge 
der  ungleichen  Temperatur  der  Luftschichten  bis  zu  dieser  Höhe.  Diese  Höhe  ist 
gewählt,  weil  sich  das  Rechnungsergebnis  mit  Beobachtungsergebnissen  in  ziemlich 
gleicher  Höhe  vergleichen  lässt. 

Setzen  wir  die  Temperatur  vorerst  überall  konstant  gleich  jener  des  Gefrier- 
punktes und  den  Luftdruck  am  Äquator  sowie  in  39^  nördl.  Br.  im  Meeresniveau  gleich 
760  mm,  in  4300  m  also  gleich  444  mm  rund,  also  oben  wie  unten  kein  Druckgefälle. 

Dann  lassen  wir  die  Temperatur  am  Äquator  in  der  ganzen  4.3  km  mächtigen 
Schicht  auf  15.5"  steigen  (Mittel  aus  26.0"  unten  und  5"  oben  nach  Beobachtungen 
am  Antisana  in  4060  m),  unter  39"  Breite  aber  auf  —  7.2"  sinken  (unten  2.0  o, 
oben  —  16.3  0,  nach  Beobachtungen  auf  Pikes  Peak  in  4308  m).  Unten  bleibe  der 
Druck  konstant  7  60  mm.  Dann  giebt  die  Gleichung  db««(bh:ET2)dt: 
d  b  =  0.78  d  t  für  den  Äquator  [  . 
d  b  =  0.92  d  t  für  :<9  "  nördl.  Br.    |  ^™    ^^^^^' 

Der  Luftdruck  steigt  am  Äquator  in  4300  m  um  0.78  X  15.5=  12.1  mm,  er 


des  Wassers  aufgewendet  wird  und  somit  auch  dieser  Teil  der  Sonnenwirkung  in  dem  Rechnungs- 
ergebnis zum  Vorschein  kommt. 

1)  Um,  wenigstens  bei  höheren  Temperaturen,    der   Luftfeuchtigkeit  Bechnung   zu  tragen, 

welche  das  spezifische  Gewicht  der  Luft  vermindert,  wäre  R  mit  (1-4-0.377  —  1  (oben  und  unten) 

zu  multiplizieren ,  was  aber  sehr  wenig  Einfluss  hat.  In  unserem  Falle  kann  £  »s  20  mm, 
B  —  760,  e  «  8  mm,  b  -■  561  gesetzt  werden.  Das  giebt  den  Korrektionsfaktor  «  »/>  (0.0099  + 
0.0054)  s«  0.0076,  R'  wird  dann  29.5.  Der  obige  etwas  unbequeme  Korrektionsfaktor  kann  hin- 
reichend genau  durch  1-|- 0.00035  t  ersetzt  werden,  wo  t  die  mittlere  Temperatur  der  Luftsäule, 
da  der  Dampf gehalt  der  Luft  ziemlich  proportional  mit  der  Temperatur  steigt.  Für  t  unter  Null 
rechne  man  stets  mit  trockener  Luft,  also  mit  R  —  29.3. 

Ein  Fehler  von  1®  in  der  Annahme  von  T  in  obiger  Rechnung  beeinflusst  die  Faktoren 
von  db  und  dt  nur  um  ein  halbes  Hundertel  Millimeter  oder  um  1  Hundertel  Grad,  bleibt  also 
ohne  schädlichen  Einfluss  auf  das  Resultat. 

2)  Die  neue  Höhenstation  Kodaikanal  in  Südindien  (10<>  14'  N  77°  30'  E  2343  m)  und  die 
Basisstatiou  Peryakulam  286  m  geben:  b  «  579.7  B,  734.9  t  «  13.6,  t'  «  26.6«,  e  -  8.8,  E  =  18.5, 
dt  «  2.13  (db  —  0.788  dB). 
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sinkt  unter  39  "  nördL  Br.  um  0.92  >;  —  7.2  =  —  6.6  mm.  Luftdruck  am  Äquator 
in  4300  m  somit  456.1  mm,  unter  39^  nördl.  Br.  aber  437.4  mm;  Druckgefälle  somit 
18.7  mm. 

Der  beobachtete  Druck  ist:  am  Äquator  (nach  Antisana  4060  m  berechnet) 
45(>.3  mm  (mit  Schwerekorrektion),  unter  39  ^  nördl.  Br.  (beobachtet  auf  Pikes  Peak) 
444.0,  Druckgefälle  nach  der  Beobachtung  somit  nur  12.3  mm. 

Eine  Ursache  dieser  Differenz  ist  darin  zu  suchen,  dass  durch  das  Abfliessen 
der  Luft  in  der  Höhe  vom  Äquator  infolge  des  entstandenen  Druckgefälles  der  Luft- 
druck um  2  mm  (auf  758  mm)  sinkt,  unter  39 '^  aber  steigt,  und  zwar  nm  etwa 
8  mm  (Luftdruck  im  Meeresniveau  unter  39  "  N.,  Länge  von  Pikes  Pik,  768  mm  ca.). 
Dies  giebt  in  der  Höhe  von  4300  m  am  Äquator  eine  Druck  abnähme  von  1.2  mm, 
unter  39  ^  eine  Druck  zun  ahme  um  4.6  mm,  die  berechnete  Druckdifferenz  wird  also 
um  5.8  mm  verringert,  18.7  —  5.8=  12.9  km  was  mit  dem  beobachteten  Wert  gTit 
stimmt. 

4.  Einfluss  des  Wasserdampfgehaltes  der  Luft  auf  die  Hebung 
der  Flächen  gleichen  Druckes  in  der  Höhe. 

Derselbe  ist  sehr  gering,  wie  folgende  Rechnung  zeigt: 

Das  spesifische  Gewicht  der  Luft  ist  mit  Rücksicht  auf  den  Dampfdruck  e: 
so  b  1  /soTo  \   p  1 


l+«t     700     /  ^„^  e  \        \    po 


sotnit : 


logn  b  =  logn  B  — 


rt(i  +  ^^)' 

setzen  wir  f  1  +  /^  v-  ]  =  f  (e)  und  differenzieren  nach  e: 

db       hRTdf(e)  ^^^  ^  /bde— edb\        ^de 

V  ^  R-^T^f  (e>-  ^^(^)  -  '  [  -- b-i 1  -^  '^  b ' 

somit,  da  f(e)*  hinlänglich  genau  =  1  gesetzt  werden  kann:*) 

"f-St-        """        db  =  g  de -0.047  bde, 
wenn  h  in  Kilometern  ausgedrückt  wird  (R  =^  29.3,  T  =  273),  für  de  ist  natürlich  die  mittlere 
Änderung  des  Dampfdruckes  in  der  ganzen  Luftschicht  h  einzusetzen. 

Für  den  Sonnblick  (h  —  3.1  Kilometer)  erhält  man  z.  B. :  db  =  0.146 de;  für  die  Schicht« 
Salzburg -Sonnblick,  wo  h  =  2.6  zu  setzen  ist,  blos  db  -*  0.12  de. 

Ändert  sich  der  Dampfdruck  um  l  mm  in  der  Schicht  von  3100  m,  was  selten  der 
Fall  sein  dürfte,  so  steigt  der  Druck  auf  dem  Sonnblick  nur  um  0.15  mm.  Da  eine 
Änderung  der  Temperatur  um  1  o  den  Luftdruck  um  0.74  mm  ändert,  so  ist  der 
Einfluss  der  Feuchtigkeit  pro  Millimeter  Dampfdruck  fünfmal  kleiner. 

Die  Änderung  des  Dampfdruckes  vom  Januar  zum  Juli  beträgt  für  die  Schichte 
Sonnblick-Salzburg  8.2  —  2.3  =  5.9  mm.  Der  Einfluss  auf  den  Barometerstand  auf 
dem  Sonnblick  ist  demnach  0.71  mm,  was  einer  Hebung  der  Flächen  gleichen  Druckes 
um  15.5  y  0.7  =  11  m  entspricht;  l  "  Temperaturzunahme  entspricht  circa  9  m,  also 
etwas  weniger. 

5.  Berechnung  des  jährlichen  Ganges  des  Barometers  auf  einem 
Berggip.fel,   wenn   der  jährliche  Gang  am  Fusse  desselben  durch  Be- 


1)  Für  Salzburg-Sonnblick   ist   selbst  im  Juli  1  +  /^  r    =  1.005,  f(e)*  also  1.01. 

b 
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obachtungen  bekannt  ist,  und  obenwie  unten  korrespondierende  Tem- 
peraturmessungen vorliegen. 

Die  Lösung  dieser  speziellen  Aufgabe  zeigt  die  Vorteile  der  Darstellung  des 
jährlichen  Ganges  der  meteorologischen  Elemente  durch  trigonometrische  Funktionen, 
Aveshalb  sie  zur  weiteren  Demonstration  der  Verwendbarkeit  der  vorhin  abgeleiteten 
einfachen  Kelationen  zwischen  Druck  und  Temperatur  in  verschiedenen  Niveaus  ge- 
wählt wurde.  Als  Grundlagen  für  eine  solche  Rechnung  mögen  die  Beobachtungs- 
ergebnisse (Dezember  1883  bis  Dezember  1887)  der  meteorologischen  Station  auf 
dem  Gipfel  des  Ben  Nevis  (1343  m)  und  an  dessen  Fusse  zu  Ft.  William  in  12  m 
Höhe  gewählt  werden. 


Ft.  William 
Ben  Nevis 


Breite 


56«  48' 
56«  49' 


LäDge 


Höhe 


1  Mittlerer  i 
Luftdruck  I 


Temp. 


5«  5'  W 
5«  7'  W 


12.0 
1343.0 


758.5 
642.6 


8.0 
—0.8 


Beobachteter  Luftdruck  und  Temperatur. 


Jan.   Febr.  |  März  April  j  Mai     Juni  |  Juli  i  Aug.    Sept. ,  Okt.  i  Nov.    Dec.       Jahr 


Ft.  William 
Ben  Nevis 


Mittel 

Die 
Variation 


54.4     57.7 
II  37.7  I  40.5 


59.9  !  58.7  I 
42.4  ,  42.1 


59.8  I 

45.9  1 


58.0 
43.6 


58.6  I 
42.7 


57.3  I 

41.2 


56.2 
39.5 


758.5 
642.6 


Luftdruck. 
58.7  I  62.8  I  59.8  ' 
43.0  I  48.1     45.9  | 

Beobachtete  mittlere  Temperatur  V»  (^t.  William  -}-  Bo  Nevis). 
;— 0.5  1—0.4  1—0.2  .     1.9  1     4.2       8.2       9.4  ;     9.1  j     6.9  ,     3.5  \     1.5  —0.6  i         3.6 

Luftdruckvariation  auf  dem  Ben  Nevis  resultiert  aus  der  allgemeinen 
der  Druckschwankung  mit  Kücksicht  auf  die  Seehöhe,  ist  also  gleich 
jener  an  dessen  Fusse  mit  verminderter  Amplitude  (im  Verhältnis  von  642.6:758.5) 
aber  gleichen  Phasenzeiten.  Dazu  kommt  aber  noch  die  Wirkung  der  Temperatur- 
variation in  der  unterhalb  liegenden  Luftschicht  von  1331  m  Mächtigkeit,  welche  oben 
eine  Luftdruck  Variation  erzeugt,  die  ich  die  „thermische  Druckschwankung"  nennen 
will,  und  welche  sich  zu  der  allgemeinen  Luftdruckschwankung  hinzuaddiert. 

Drückt  man  die  jährliche  Luftdruckvariation  zu  Ft.  William  durch  Sinusreihen 
aas,  nach  der  am  Eingange  dieses  Abschnittes  entwickelten  einfachen  Methode,  und 
thut  dasselbe  auch  in  betreff  der  Temperaturschwankung  in  der  Luftschicht  zwischen 
Ft.  William  und  Ben  Nevis,  so  erhält  man  die  folgenden  Eonstanten  der  Sinnsreihen 
in  den  zwei  bekannten  Formen,  von  welchen  die  erstere  allein  zur  weiteren  Rechnung 
geeignet  ist. 

Koeffizienten  und  Winkelkonstanten. 


Luftdruck  Ft.  William  (mm) 
Temperatur  der  Luft«ichioht  (Gel.) 


Pi 


q» 


P» 


q« 


—2.06  1+0.86  1—0.29  '4-0.03  ' 
—5.12  1—0.98  1+0.91  1+0.31  | 


Ai 

292.7 
259.2 


As 

275.8 
71.4 


as 


2.23  i  0.29 
5.21  I  0.96 


Wir  erhalten  die  Gleichung  für  die  Luftdruckschwankung  auf  dem  Ben  Nevis, 
wenn  wir  erstens  die  Koeffizienten  pi ,  qt  und  p2,  q-i  etc.  der  Druckschwankung 
unten  im  Verhältnis  des  Luftdruckes  oben,  also  642.6  :  758.5  =  0.847,  verkleinern 
und  zweitens  die  Gleichung  des  jährlichen  Ganges  der  mittleren  Lufttemperatur 
auf  jene  der  thermischen  Druckschwankung  oben  reduzieren  und  dann  die  derart 
reduzierten  Koeffizienten  addieren.  Wir  addieren  also  zur  allgemeinen  Druckschwankung 
oben  die  thermische  Druckschwankung,  die  Summe  der  beiden  muss  der  wirklich 
beobachteten  Druckschwankung  gleichkommen.     Die  Verwandlung  der  Gleichung  der 
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jährlichen  Temperaturvariation  in  jene  der  Druckvariation  erfolgt  mit 
Rücksicht  auf  die  Eelation  db  =  (bh  :  RT2)  dt  durch  den  Faktor  bh  :  RT^  = 
(642.6  X  1331)  :  (29.3  x  276,6^)  =  0.382. 


I        pi        I        qi        I        pj  qi 


Luftdruckvariation  Ft.  William  reduziert  auf  Ben  Nevia       |  —  1.74  '  -f-  0.73  i  —  0.24  l  -+-  0.02 
Temperaturvariation  reduziert  auf  Druckflch wankung  j  — 1.96  |  — 0.37  I  4-0.35  '   +0.12 

Summe  beider  -»  Druckschwankung  auf  dem  Ben  Nevis       |  — 3.70  1  -{-0.36  '  -j-Cll   '   -f- 0.14 

Als  Gleichung  des  jährlichen  Ganges  des  Luftdruckes  auf  dem  Ben  Nevis  er- 
giebt  sich  somit: 

berechnet  aus  dem  Temperaturgang     3.71  sin  (275.6  H-  x)  +  0.18  sin  (38.2  +  2  i) 
die  Luftdruckbeobachtungen  geben       3.67   sin  (274.3  -f-  x)  +  0,14  sin  (51.0  +  2  x). 

Die  Übereinstimmung  ist,  wie  man  sieht^  vollkommen  befriedigend.  Der  kleine 
Unterschied  in  den  Amplituden  stimmt  auch  mit  den  anderen  Erfahrungen,  dass  die 
Temperaturbeobachtungen  etwas  grössere  Amplituden  geben,  als  sie  den  wahren  Luft- 
temperaturen entsprechen. 

6.  Zur  Theorie  der  täglichen  Barometerschwankung.  Auf  Seite 
572  ist  gezeigt  worden,  wie  man  die  komplexe  tägliche  Barometerschwankung  in 
eine  ganztägige,  halbtägige,  dritteltägige  Luftdruckwelle  zerlegen  und  durch  eine 
Gleichung  von  der  nachstehenden  Form  darstellen  kann. 

ai  sin  f Ai  +  x)  +  a2  sin  (A2  4-  2  x)  4-  aa  sin  (A3  4-  3  x), 

in  welcher  die  Winkelkonstanten  A  die  Phasenzeiten  und  die  numerischen  Konstanten 
at,  a2,  aa  die  Amplituden  angeben. 

Die  tägliche  Barometerschwankung  auf  dem  äquatorialen  Pazifik,  welche  als 
Typus  hingestellt  werden  kann,  lautet  z.  B. 

0.28  sin  (50  4-  x)  +  u.92  sin  (I570  4.  2  x)  +  0.05  sin  (25«  4-  3  x). 

Die  Amplitude  der  ganztägigen  Luftdruckwelle  ist  über  den  äquatorialen 
Ozeanen  circa  3 mal  kleiner  als  die  der  halbtägigen  Welle.  An  den  Küsten  und 
im  Innern  des  Landes  wird  ai  viel  grösser  und  ßi  ändert  sich  gleichfalls,  aber  nicht 
bedeutend. 

Es  ist  früher  schon  erörtert  worden,  wie  die  Amplituden  aa  der  halbtägigen 
Barometeroscillation  regelmässig  mit  der  geographischen  Breite  abnehmen,  während  die 
Phasenzeit  A2  konstant  bleibt.  Ebenso  wurde  hervorgehoben,  dass  im  Gegensatze  hierzu 
die  at  und  At  ganz  unregelmässigen  Änderungen  unterliegen  und  lokal  oder  durch  Witte- 
rungsverhältnisse modifiziert  werden.  Sehr  bemerkenswert  ist,  dass  das  dritte  Glied 
trotz  seiner  Kleinheit  eine  sehr  auffallende  Eegelmässigkeit  zeigt.  Im  Jahresmittel 
hält  sich  die  Amplitude  überall  zwischen  0.05  bis  O.OS  etwa,  und  A3  liegt  nahe  bei 
0^  i  im  IV.  oder  I.  Quadranten).  Die  Amplituden  as  erreichen  zu  den  Äquinoctien  ihren 
kleinsten  Wert  und  werden  im  Januar  und  Juni  am  grössten. 

Von  besonderen  Interesse  ist  es  nun,  die  Änderung  zu  beobachten,  die  in  den 
Amplituden  und  Phasenzeiten  der  täglichen  Barometerschwankung  vor  sich  gehen, 
wenn  man  sich  über  die  Niederung  auf  einen  Bergabhang  oder  Berggipfel  erhebt 
(nicht  aber  auf  ein  ausgedehntes  Plateau).  Der  Einfluss  der  Erhebung  ist  am 
grössten  in  etwas  höheren  Breiten,  wo  die  normale  ganztägige  Barometerschwankung 
schon  kleiner  geworden  ist  und  die  Störungen  deshalb  stärker  hervortreten,  z.  B. 
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Täglicher  Gang  des  Barometers  im  Sommer. 
Ort  Höhe 

München           526  0.35  sin  (  15<>+x)  +  0.29  sin  (142«»+ 2  x) 

Peissenberg      994  0.12  sin  (  37  +x)  +  0.25  sin  (134  +  2  x) 

Wendelstein    1727  0.09  sin  (164 -fx) -{- 0.21  sin  (128  +  2  x) 

SRntis              2500  0.27  sin   (183 +  x)  + 0.18  sin  (123  +  2  x) 

Sonnblick        31ÖÖ  .32  sin  (182  +  x)  +  0.17  sin  (110  +  2  x) 

Die  Amplitaden  der  ganztägigen  Schwankung  nehmen  zuerst  mit  der  Höhe  ab, 
dann  etwa  oberhalb  2000  m  wieder  zu.  Man  muss  aber  hier  mit  der  relativen  Höhe 
rechnen,  d.  i.  mit  der  Mächtigkeit  der  unterliegenden  Luftschicht,  müsste  also  etwa 
1 500  m  sagen.  Der  Phasenwinkel  Ai  wächst,  d.  h.  das  Druckmaximum  der  ganz- 
tägigen Welle,  welches  in  der  Niederung  (wie  über  den  tropischen  Ozeanen)  um 
5^  oder  6*^  morgens  eintritt,  weicht  zurück  (in  Peissenberg  auf  3V2  a.,  Wendel- 
stein 7  ^^  p.,  Säntis  6  ^  p.)  und  macht  in  2500  m  schon  dem  Minimum  Platz  (Maximum 
6  ^  abends),  ist  also  zu  einer  Temperaturwelle  geworden. 

Die  halbtägige  Oscillation  erleidet  dagegen  nur  sehr  geringe  Änderungen.  Die 
Amplitude  a2  nimmt  mit  der  Höhe  regelmässig  im  Verhältnis  zum  Luftdruck  ab,  die 
Phasenzeit  weicht  etwas  zurück,  die  Extreme  verspäten  sich  ein  wenig  (selbst  auf 
dem  Säntis  doch  nur  um  19<^,  d.  i.  etwas  über  eine  halbe  Stunde,  auf  dem  Sonn- 
blick etwa  um  l  Stunde). 

Die  Ursache  dieser  Erscheinung  ist  offenbar  die  tägliche  Wärmewelle,  welche 
in  der  Luftschichte  unterhalb  der  Stationen  vorüberpassiert  und  entsprechende  Druck- 
schwankongen  an  einer  fixen  Station  in  der  Höhe  erzeugt.  Die  Temperaturzunahme  unten 
bedingt  oben  eine  Drucksteigerung,  die  Temperaturabnahme  eine  Druckabnahme.  Diese 
ganztägige  „thermische"  Druckwelle  interferiert  mit  der  normalen  ganztägigen  Druck- 
welle, wie  wir  sie  an  der  Erdoberfläche  beobachten,  und  bringt  die  oben  aufgezeigten 
eigenthümlichen  Modifikationen  der  täglichen  Barometerschwankung  in  der  Höhe 
hervor.  *) 

Die  Form  der  täglichen   Wärmewelle,    welche  als  Druckwelle  mit  der  ganz- 
tägigen Barometerschwankung  in  der  Höhe  interferiert,  wird    am  besten  durch  die 
Gleichung   des    täglichen  Ganges    der   Temperatur  auf  der  Spitze  des  Strassburger 
Münsters  136  m  und  auf  der  Spitze  des  Eiffelthurmes  302  m  repräsentiert: 
Gleichung  des  täglichen  Wärmeganges:  Jahr. 
Münsterthurm  20.26  sin  (196»  +  x)  -+-  00.40  sin  (44o  -f-  2  x), 
Eiffelthurm         1.79  sin  (207)  H-  x)  +    0.35  sin  (35«  4-  2  x). 


1)  In  den  Tropen  ist  die  Modifikation  eine  geringere,  erfolgt  aber  in  gleichem  Sinne. 
Höhe 
Madras  —        0.59  sin     (0°  +  x)  -f-  1.10  sin  (158»  +  2  x), 

Dodabetta   2634      0.22  sin  (277  +  x)  +  0.73  sin  (ISS^  -}-  2  x). 
Auf  aasgedehnten  Hochebenen,  wo  keine  unterhalb  der  Station  befindliche  Luftschicht  ins  Spiel 
tritt,  seigt  sich  kein  Einfluss  der  Seehöhe  auf  die  ganztägige  Barometerschwankung.   Zum  Beispiel 
in  Ober-Indien. 

Ort  Lage  Höhe  tägliche  Itarometerschwankung 

Rurki      Niederung  270      0.66  sin  (325  +  x)  +  0.80  sin  (145.5»  -f  2  x) 

Simla       Gebirgskamm   2280      0.25  sin  (280  +  ^)  +  0.54  sin  (138.5  +  2  x) 

Leh'        Hochthal  3510      0.87  sin  (     1  +  x)  +  0.49  sin  (154.3   +  2  x) 

Die  ganztägige  Barometeroscillation  ist  auf  dem  Hochland  sehr  gross,  die  Phasenzeit  normal.    Nicht 

so  in  Simla  auf  einem  Bergrücken. 
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Die  Temperaturwelle  in  der  Luft  erreicht  also  ihre  Extreme  (Ai  im  Mittel  200**) 
etwa  um  5  ^  morgens  (Min.)  und  5  ^  abends  (Max.) ,  darauf  lässt  sich  nun  folgende 
Theorie  der  ganztägigen  Barometerschwankung  auf  Berggipfeln  gründen. 

Die  ganztägige  Luftdruckschwankung  an  der  Erdoberfläche  hat  die  aUgemeine  Form: 

ai  sin  (20  +  x)- 

Die  ganztägige  Temperaturschwankung  in  den  Luftschichten  zwischen  emem  Berg- 
gipfel und  dem  Thal  hat  nach  obigen  einen  konstanten  Phasenwinkel  von  etwa  200^  Beseichnet 
dt  die  Amplitude  der  ganztägigen  Temperaturschwankung,  so  haben  wir  Jt  (sin  200 -|- x)  ah 
Ausdruck  der  täglichen  Temperaturwelle,  die  daraus  resultierende  thermische  Druckschwan- 
kung in  der  Höhe  wird  erhalten  durch  Multiplikation  von  Jt  mit  (bh  :  RT').  Diese  thermische 
Schwankung  addiert  sich  oben  zu  der  (in  der  Amplitude  im  Verhältnis  von  b  :B  yerkleinerten) 
allgemeinen  Barometerschwankung.     Wir  erhalten  daher: 

Ganztägige  Druckschwankung  in  Höhe  h: 


a,  g  8iD  (20  +  I)  +  (^^.r)  ^*  '^  (200"'+  X). 


Die  Phasenzeiten  dieser  beiden  zur  Interferenz  kommenden  Druckschwankungen  sind  gerade 
entgegengesetzt;  wir  dürfen  statt  sin  (200  -|-  ^)  setzen  —  sin  (20  +  z),  und  erhalten  somit 
Ganztägige  Druckschwankung  in  der  Höhe  h: 


-l-  B--(w)^M'^""^°+^»- 


Die  Gleichung  sagt,    dass  sich  die  ganztägige  Druckschwankung  mit   gleicher  Phasenzeit 

aber  mit  rasch  sich  vermindernder  Amplitude  nach  der  Höhe  fortsetzt,  bis 

^  hh      ,^       ^ 

ai ^t  ^  0 

B         KT* 

wird. 

In  dem  Niveau,  in  welchem  dieser  Fall  eintritt,  verschwindet  die  ganztägige  Dmckschwan- 
kung,  noch  höher  hinauf  aber  tritt  sie  wieder  auf,  aber  mit  entgegengesetzten  Phasenzeiten,  es 
wird: 

~  (  It'"  ^'  -  "  1 )  "°  <2°  +  "  "  ( W»  ■=**-"  l) ''°  (2^  +  '^- 

Dieser  Fall  tritt  um  so  früher  ein,  je  grösser  Jt  ist,  macht  sich  also  namentlich  im  Som- 
mer und  in  wärmeren  Gegenden  bemerkbar. 

Die  Beobachtungen  auf  Bergen  stimmen  damit  überein,  wie  die  früher  angeführten  Beispiele 
zeigten. 

Einfluss  der  thermischen  Druckschwankung  auf  die  doppelte  tägliche  Os- 
cillation  des  Barometers  auf  Berggipfeln. 

Die  halbtägige  Temperaturschwankung  in  der  Luftschicht  unterhalb  eines  Berggipfels 
hat  die  Form: 

+  ps  cos  2  X  +  qs  sin  2  x. 

/  i 

Die  Koeffizienten  pa  und  qs  sind  stets  positiv  (Winkel  As  im  ersten  Quadranten  siehe  oben 

Münsterturm  etc.)  und  sind  relativ  klein.      Sie  gehen  durch  Multiplikation  mit  (bh  :  BT*)  in  die 

Koeffizienten  der  thermischen  Druckschwankung  über. 

Die  doppelte  tägliche  Barometerschwankung  an   der   Erdoberfläche   hat  die  Form   (Winkel 

As  inuner  im  zweiten  Quadranten,  daher  ps  ^  as  sin  As  positiv,  qs  »=  as  cos  As  negativ) 

-\-  ps  cos  2  X  —  qs  sin  2  X, 

wenn  ps  und  qs  als   absolute  Zahlen  ohne  Vorzeichen  genommen  werden.    In  der  Höhe  h,    wo 

der  Luftdruck  b,  werden  sie  kleiner  im  Verhältnis  b  :  B.     Indem  sich  diese  beiden  Dmoksohwan- 

kungen  addieren,  wächst,  wie  man  sieht,  ps,  dagegen  wird  qs  kleiner.     Ob  dadurch  as  geändert 

wird,  lässt  sich  allgemein  nicht  entscheiden,  wohl  aber  wird  der  Quotient  ps  :  qs  grösser,   daher 

der  Phasenwinkel  As,    da  er  im  zweiten  Quadranten  liegt,    kleiner.     Die   Änderungen  sind  aber 

/  / 

gering,  da  ps  und  qs  sehr  klein  bleiben.     Die  Beobachtungen  bestätigen  dies. 

7.  Berechnung  des  täglichen  Ganges  der  Lufttemperatur  aus  der 
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q« 

P« 

q« 

+  0.334 

+  0.179 

—  0.227 

+  0.316 

+  0.169 

—  0.215 

+  0.094 

+  0.182 

—  0.173 

-  0.222 

+  0.013 

+  0.042 

täglichen  Luftdruckschwankung  auf  einem  Berggipfel.  Die  tägliche 
Luftdruckschwankung  auf  einem  Berggipfel  setzt  sich  wie  schon  bemerkt  zusammen, 
aus  der  täglichen  Barometerschwankung  in  der  Niederung  am  Fusse  des  Berges  (mit 
im  Verhältnis  von  b  :  B  verminderter  Amplitude)  und  der  thermischen  Druckschwan- 
kung infolge  der  täglichen  Temperaturwelle  in  der  unterliegenden  Luftschichte.  Man 
kann  somit  aus  ersterer  durch  Multiplikation  ihrer  Eonstanten  mit  dem  Quotienten 
RT-* :  bh,  wo  h  die  vertikale  Mächtigkeit  der  unterliegenden  Luftschichte,  die 
letztere  erhalten.  ^ 

Zum  Beispiel.  München  u.  Peissenberg  (Sommer  1892),  Manchen  B«  717,  t  =  16.7,  h« 
526.4,  Peissenberg  b  «  678,  t  «  14.0,  h  —  993.9  Mächtigkeit  der  Luftschichte  zwischen  467.5  m, 
Faktor  sBur  Beduktion^  der  Druckschwankungen  in  München  auf  Peissenberghöhe  678  :  717  ««  0.95. 
Quotient  BT« :  b  Jh  «  7.69. 

Die  Rechnung  steht  dann  so: 

Konstanten  des  täglichen  Barometerganges 

P» 

A  München        +  0.090 

Ar  reduziert  auf  Peissenberg  *)     .     .     .      +  0.085 
B  Peissenberg  beobachtet        •    .     .     .      +0.070 
B  —  Ar  (thermische  Druokschwankung)      — 0.015 
Somit  Gleichung  der  thermischen  Druckschwankung: 

0.222  sin  (184«  +  x)  +  0.044  sin  (17°  -r  2  x). 
Multipliziert  mit  7.69  zur  Verwandlung  in  Temperaturschwankung 
1.70  sin  (184»  +  x)  +  0.34  sin  (17"  +  2  x). 

Dies  ist  die  Gleichung  für  den  täglichen  Gang  der  Temperatur  in  der  Luftschichte  zwischen 
München  und  dem  Peissenberg.  Sie  stimmt  der  Form  nach  völlig  mit  dem  beobachteten  Tempe- 
raturgang, nur  hat  sie  kleinere  Amplituden  und  zeigt  eine  Verspätung  im  Eintritt  der  Extreme.  Die 
Beobachtungen  auf  dem  EifCelthurm  zeigen,  dass  dies  in  der  That  den  täglichen  Gang  der  wahren 
Lufttemperatur  entspricht. 

Ich  habe  für  viele  Höhenschichten  aus  dem  täglichen  Barometergange  auf  Berg- 
gipfeln den  täglichen  Gang  der  Lufttemperatur  berechnet.  Die  Amplituden  sind 
klein  und  nehmen  mit  der  Höhe  der  Luftschichte  ab,  der  Phasenwinkel  Ai  ist  im 
Mittel  195 <),  was  dem  Eintritt  der  Extreme  um  5^  morgens  und  abends  entspricht 
(Sommer). 

Die  Abnahme  der  berechneten  Amplituden  mit  der  mittleren  Höhe  der 
Luftschichte  zeigen  folgende  Zahlen  (Sommer): 

^^  Paris /Eiffel- 

^"^  thurm 

Höhe    Meter   140 
Amplitude  Geis.  Gr.     2.16 

Diese  Amplituden,  noch  immer  beeinflusst  durch  die  Erwärmung  und  Abkühlung 
der  festen  Unterlage,  sind  sicherlich  noch  zu  gross  gegen  jene  in  der  freien  Atmo- 
sphäre über  einer  Niederung.  Sie  zeigen  aber  bestimmt,  dass  die  Beobachtungen  auf  den 
Berggipfeln  selbst  eine  viel  zu  grosse  tägliche  Wärmeschwankung  geben,  wenn  man 
sie  für  die  freie  Atmosphäre  in  gleicher  Höhe  gelten  lassen  wollte. 


[inchen 
issenberg 

Peissenberg 
f     Wendelstein 

Schafberg 
Sonnblick 

Säntis 
Montblanc 

240 

840 

2000 

3200 

1.70 

0.90 

0.75 

0.<>52 

1)  Diese  Rechnungsergebnisse  gelten,   soweit    die    barometrische   Höhenformel    Anwendung 
finden  kann.     Sie  haben  aber  nebenbei  methodisches  Interesse. 

2)  d.  i.  multipliziert  mit  0.95. 
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VII.  Barometrische  Höhenmeesung. 

Der  Grund  zur  barometrischen  Höhenmessung  wurde  schon  1648  grelegt,  als 
Pascal  seinen  Schwager  P e r r i e r  den  Versuch  machen  liess,  mit  einer  Toricelli- 
schen  Röhre  den  Puy  de  Dome  zu  besteigen  ( 1 9.  September).  Das  Quecksilber  fiel 
oben  um  3"  V  also  ca.  83  mm.  Mariotte  hat  zuerst  die  barometrische  Höhen- 
Stufe  an  der  Pariser  Sternwarte  festgestellt.  Er  fand,  dass  1'"  Luftdruckabnahme 
einer  Höhenzunahme  von  63  Fuss  entspreche  (d.  i.  etwa  2.26  mm  =  20.5  m,  1  mna 
=  9.05  m  also  etwas  zu  klein).  Die  erste  rohe  Barometerformel  hat  Halley  (1686) 
aufgestellt  und  Kästner  leitete  sie  (1775)  in  der  jetzt  üblichen  Form  ab.  De  Luc 
(1772)  bestimmte  den  Einfluss  der  Lufttemperatur  auf  die  barometrisch  gemessenen 
Seehöhen  (er  fand  den  Ausdehnungskoöffizienten  a  «  l  :  215  ««  0.00467  für  !<>  R.) 
und  stellte  auf  Grrund  korrespondierender  Beobachtungen  zu  Genf  und  auf  dem 
Saleve,  dessen  Höhe  direkt  bestimmt  wurde,  die  folgende  empirische  Formel  auf 
(hier  reduziert  auf  Meter  und  Cel.-Grade): 

h  =  17972  (l  4-  0.00403-^^-^]  \g(j\ 

Mittelst  derselben  berechnete  Saussure  t787  aus  seinen  Barometerablesungen 
die  Höhe  des  Montblancgipfels  zu  4767  m  (richtig  4810,  also  Fehler  kaum  0.7  Proz.). 
Laplace  endlich  gab  (1805)  der  hypsometrischen  Formel  ihre  jetzige  Gestalt,  die 
im  wesentlichen  bis  heute  ungeändert  geblieben  ist.*) 

1.  Ableitung  der  hypsometrischen  Formel.  Die  Ableitung  der  baro- 
metrischen Höhenformel  oder  des  mathematischen  Ausdruckes  für  die  Abhängigkeit 
der  Barometerstände  in  zwei  verschiedenen  Niveaus  vom  vertikalen  Abstände  h,  von 
der  Temperatur  und  Feuchtigkeit  der  zwischenliegenden  Luftschicht  und  von  der 
Intensität  der  Schwere  (welche  ja  auf  das  Luftgewicht  Einfluss  nimmt)  kann  in  ein- 
fachster Form  in  folgender  Weise  geschehen. 

Bezeichnen  wir  mit  dp  die  Druckabnahme  für  die  kleine  vertikale  Höbenzu- 
nahme  dh,  mit  q  das  Gewicht  der  Volumeinheit  (m^)  Luft  bei  dem  in  dieser  Höhe 
herrschenden  Druck  p,  der  Temperatur  t,  und  dem  Dampfdrucke  e  (in  absolutem 
Mass  wie  p)  und  der  Intensität  der  Schwere  g,  so  haben  wir: 

—  dp  =  (,dh;     Q=  1.29305x^7,^:^^^% —^K 

^       ^      '     ^  ^       10333  1  -t-  at       G 

wo  10333  der  Normaldruck  =  0.76  x  13596,  G  die  normale  Intensität  der  Schwere 

1)  Literatur:  Blaise  Pascal,  R^cit  de  la  Grande  Exp^rience  de  rEquilibre  des  Liqnears 
Paris  1648,  in  Faksimiledruck  mit  Einleitung  herausgegeben  von  Hellmann,  Nendrocke  Nr.  2, 
Berlin  1893,  enthalten  in  dem  nach  seinem  Tode  erschienenen  Werke:  Traitez  de  requilibre  des 
liqueurs  et  de  la  pesanteur  de  la  masse  de  Tair.  —  „Neudruck*  15  Schluss.  Nachtrage  zu  2. 
statt  Pascal  soll  Decartes  zu  setzen  sein.  S.  a.  „Das  Wetter"  1900,  8.  —  Boyle,  Defensio  de 
elatere  et  gravitate  aeris  etc.  1661.  Der  Name  Harometer  rührt  von  Boyle  her.  —  Mariotte, 
Essai  sur  la  nature  de  Tair  1676.  —  Halley,  A  discourse  of  the  rule  of  the  decrease  of  height 
of  the  mercury  in  the  barometer.  Philosoph.  Trans.  1686  und  1687.  Vol.  16.  —  Kästner, 
Anmerkungen  über  die  Markscheidekunst  nebst  einer  Abhandlung  von  Höhenmessen  durch  das 
Barometer.  Göttiogen  1775.  —  De  Luc,  Recherches  sur  la  loi  des  condensations  de  Tatmosph^re 
1772.    Deutsch  1778.  —  Laplace,  Trait^  de  mt^eanique  Celeste.     Tome  IV.     Paris  1805. 

Ausführlichere  Mitteilungen  über  die  Entstehung  und  Vervollkommnung  der  barometrischen 
Formel  findet  man  bei  E.  Schmid:  Lehrbuch  der  Meteorologie.  S.  837  und  912 — 927.  —  Siehe 
auch  Günther,  Geophysik.    U.    S.  68  und  86. 
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unter  45^  Breite  im  Meeresniveau.     Vereinfacht  wird: 

(  1  -  0.377  -)        ,  (\ 

7991  14-at    G         7991  (1  +  at) 

Die  Konstante  7991,  die  sog.  Höhe  der  homogenen  Atmosphäre  wollen  wir  mit 
A  bezeichnen  and  erhalten: 

1—0.377- 

^      ^    Ah 

at)       gT^^^ 

Alogn.(^)-/  V       '''''T)gah 
(1+at)  G 

h  =  0 

Die  Grössen  e :  p,  t  und  g,  sind  abhängig  von  der  Höhe  h.  Zur  Ausführung 
der  Integration  rechts  mtissten  dieselben  daher  als  gegebene  Funktionen  von  h  in 
Kechnung  gestellt  werden  können.  Nach  den  früher  in  diesem  Buche  mitgeteilten, 
giebt  es  kein  allgemeines  Gesetz  für  die  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe,  man  kommt 
durchschnittlich  der  Wahrheit  am  nächsten,  wenn  man  eine  Wärmeabnahme  in  arith- 
metischer Progression  voraussetzt,  also  th  =  to  —  ch  annimmt,  wo  c  die  Wärmeab- 
iiahme  für  die  Einheit  des  Höhenmasses.  Für  die  Abhängigkeit  des  Dampfdruckes 
von  der  Höhe  haben  wir  auf  S.  170  eine  empirische  Relation  aufgestellt,  welche  hier 
Verwendung  finden  kann.  Der  Einfluss  der  Schwereabnahme  mit  der  Höhe  auf  das 
Luftgewicht  ist  innerhalb  der  praktisch  in  Betracht  kommenden  Fälle  so  geringfügig, 
dass  man  ohne  Bedenken  für  g  den  der  mittleren  Höhe  entsprechenden  Wert  ein- 
setzen darf. 

Wegen  der  Unsicherheit  oder  geradezu  Unkenntnis  der  in  gegebenen  Fällen 
herrschenden  wahren  Änderung  der  Temperatur  und  des  Dampfdruckes  mit  der  Höhe 
begnügt  man  sich  auch  für  diese  Elemente  fast  stets  mit  der  Annahme  einer  durch 
das  ganze  Höhenintervall  konstanten  Temperatur  tm  und  eines  konstanten  Quoti- 
enten e  :  p ,  welchen  man  gleich  dem  arithmetischen  Mittel  der  oben  und  unten  beobach- 
teten Werte  desselben  annimmt. 

Wir  setzen  also  (to  -|-  t) :  2  =  tm ,  und  ebenso  für  die  Feuchtigkeit : 

f^^A):2-E, 

VPo         P/ 
nennen  y  die  Intensität   der  Schwere   in   der   relativen  Höhe  h/2    und  führen  diese 
Grössen  als  Konstante  in  die   rechte  Seite  der  Gleichung  unter  dem  Integralzeichen 
ein.    Dann  erhält  man,  da  zur  Integration  von  h  =  0  bis  h  =  h  nur  mehr  dh  bleibt, 
den  Ausdruck: 

''  =  ^^°^-(?)-(i-tl^E)7  =  ^^°^-   (?)  0+«t.)a4-0.3T7E)(G:y). 

Da  der  Quotient  e :  p  stets  eine  sehr  kleine  Grösse  ist,  z.  B.  selbst  im  Maxi- 
mum für  e=  20  mm,  p  =  760  mm,  der  Faktor  0.377  (e :  p)  den  Wert  O.Ol  kaum 
erreicht,  so  kann  man  bei  der  Division  durch  1  — 0.377 E  bei  der  ei-sten  Potenz 
stehen  bleiben,   wie  oben  geschehen  ist. 

Da  man  mitBriggschen  Logarithmen  rechnen  wird,  ist  die  Konstante  A  =  7991 
durch  7991  X  Mod.  =  18  400  zu  ersetzen. 

Hann,   Aleteoroloffie.  30 
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Bezeichnen   wir  mit  z  die  Seehöhe  der  unteren  Station,  von  welcher  aus  h 

h 

gerechnet  wird,  so  ist  die  mittlere  Seehöhe,  für  welche  unser  y  gelten  soll  z  -f-  — 

=  (2  z  +  h) :  2.    Die  Intensität  der  Schwere  im  Meeresniveau  ist  mit  Rücksicht  auf  die 

Breite  «/^  =  G  (1  —  0.0026  cos  2  (f).  Somit  ist  y  ==  G  (l  —  0.0026  cos  (p)\\ ^        ] 

und  die  Höhenformel  in  welcher  Gjy  einzusetzen  ist  bekommt  die  Form'): 

(2  z  -f  h)  \ 


'-^—R 


h  -=  I  8  400  log  ^ 2i  j  (1  +  atm)  (1  +  0.377  E)  (I  +  0.0026  cos  tf)  ( 

Zu  dieser  Formel  ist  zu  bemerken,  dass  die  Luftdruckwerte  po  und  p  eigent- 
lich in  absolutem  Druckmasse  zu  nehmen  sind.  Da  es  sich  aber  um  einen  Quotienten 
handelt,  kann  man  die  Drucke  auch  in  beliebigem  relativen  Masse  ausdrücken,  alsf» 
Barometerstände  in  Millimetern,  englischen  Zollen  etc.  verwenden;  aber  die  Banv- 
meterstände  müssen  von  der  Schwere  unabhängig  sein ,  wie  z.  B.  Aneroidablesungen 
oder  Siedepunktbestimmungen.  Die  Angaben  der  Quecksilberbarometer  darf  man  nur 
dann  unmittelbar  in  die  Formel  einführen,  wenn  dieselben  schon  auf  die  Normal- 
schwere  reduziert  sind  (weil  das  höhere  Barometer  wegen  der  Schwereabnahme  einen 
zu  hohen  Stand  zeigt)  2) 

Rechnet  man  mit  Quecksilberständen,  welche  wie  jetzt  noch  gewöhnlich  nur  auf  den  Ge- 
frierpunkt reduziert  sind,  aber  nicht  auf  die  Normalschwere,  so  kann  man  der  Formel  eine  diesem 
Mangel  genügend  Rechnung  tragende  andere  Form  geben  (cb  ist  dies  jetzt  sogar  die  ge- 
wöhnliche Form).  Setzt  man  po  =  sBg,  p  ~  sbg',  wo  B  und  b  die  Quecksilberhöhen,  g  und  ^' 
die  entsprechenden  Intensitäten  der  Schwere,  s  das  spezifische  Gewicht  des  Quecksilbers,  so  wird : 

>'(?)-m)  +  "('  +  i)-^(f)+-«'r 

indem  man  den  lg  von  1  -|-  ,.^h  in  eine  Reihe  entwickelt  und,  wie  bei  der  Kleinheit  von  fi  «== 
2  :  R  statthaft,  beim  ersten  Gliede  stehen  bleibt.  Indem  man  femer  für  h  die  genäherte  SeehÖhe 
18400  lg  (B  :  bl  einsetzt,  erhält  man: 

Ig(-)  -  lg  ff)  (1+0.00251),  somit  A  lg  f5?)  =  18446  lg  fij. 

Piese  Konstante  18446  gilt  also  nur  für  den  Fall,  dass  man  Ablesungen  am  Quecksilberbarometer 
ohne  Schwerereduktion  zur  Rechnung  benutzt,  sie  gilt  ferner  auch  nur  für  die  Erhebung  in  der 
freien  Atmosphäre  (im  Ballon),  andernfalls  müsste  man  statt  des  Faktors  2  einen  kleineren  Wert 
nehmen,  weil  auf  einem  Berge  die  Schwere  langsamer  abnimmt  infolge  der  Attraktion  der  Masse 
desselben  Nimmt  man  */4  statt  2  (mit  Poisson)  [also  0.625 h  :  R],  so  geht  das  Korrektionsglied 
über  in  1  +  0.00157  und  die  Konstante  wird  18429 

1)  Es  ist  bekanntlich,  wenn  go  die  Schwere  im  Meeresniveau,  gu  jene  im  Niveau  h,  bei  freier 
Erhebung  in  der  Luft  (eigentlich  im  leeren  Raum)  go  ;  g  h  «  (R  +  h)' :  R*  .=  1 1  -{-  2  —  I  mit  ge- 
nügender Annäherung.  2h  :  R  ist  gleich  0.000000:514  h,  kürzer  0.314  X  10"* X  h.  In  Wirklichkeit 
aber  erfolgt  die  Erhebung  auf  einem  Berge  oder  über  eine  Landfläche  langsamer.    Darüber  später. 

2)  Dass  man  auch  häufig  den  Einfluss  der  Breite  übersieht,  wenn  man  als  untere  Station 
eine  entferntere  (nicht  in  derselben  Vertikalen  liegende)  benützt,  habe  ich  an  einem  Beispiele 
gezeigt  (Zeitschrift  für  Meteorologie.  B.  XI.  1876.  S.  826).  Da  eine  Korrektion  für  die  Breite 
ohnehin  in  der  Formel  steht,  oder  den  Tabellen  entnommen  wird,  meint  man  in  solchen  Fällen 
keine  weitere  Schwerekorrektion  nötig  zu  haben.  Man  vergisst  dabei,  dass  die  verwendete  Kor- 
rektion nur  für  das  Luftgewicht  gilt,  aber  den  Einfluss  der  Verschiedenheit  der  Schwere  auf  die 
Quecksilberstände  unberücksichtigt  lässt,  ja  lassen  muss,  da  die  Formel  Barometerstände  voraus- 
setzt, die  in  derselben  Vertikale  abgelesen  worden  sind,  und  desgleichen  auch  richtige  (wahre) 
Luftdruckwerte.  Sobald  man  sich  allgemein  daran  gewöhnt  haben  wird,  alle  Quecksilberstände 
auf  die  Normalschwere  zu  reduzieren,  werden  natürlich  derlei  Fehlerquellen  überhaupt  wegfallen. 
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Jene  Glieder  der  hypsometrischen  Formel,  welche  dem  Einfluss  der  Luft- 
temperatur, der  Luftfeuchtigkeit,  der  Intensität  der  Schwere  Rechnung  tragen,  findet 
man,  ausgerechnet  nach  den  verschiedenen  Argumenten  der  Temperatur,  des  Dampf- 
druckes und  der  Breite  und  Höhe  (wegen  Schwerekorrektion)  als  Logarithmen  in  Ta- 
bellenform zusammengestellt  in  den  meisten  Sammlungen  von  Hilfstafeln,  zur  Rechnung 
bequem  angeordnet,  vor.  Doch  ist  zu  beachten,  dass  die  meisten  dieser  Tafeln  für 
die  Benutzung  nicht  auf  die  Normalschwere  reduzierter  Qnecksilberstände  eingerichtet 
sind,  daher  z.  B.  nicht  direkt  verwendet  werden  dürfen,  wenn  man  die  Luftdruck- 
werte Siedepunktbestimmungen  entnommen  hat  (bei  Aneroidablesungen  ist  wegen  der 
Unsicherheit  derselben  meist  die  Genauigkeit  nicht  gross  genug,  um  dies  beachten 
zu  müssen). 

2.  Prüfung  des  Einflusses  der  verschiedenen  Glieder  der  hypso- 
metrischen Formel  auf  das  Resultat  (den  Wert  der  Höhendifferenz  h) 

a)  Fehler  in  der  Bestimmung  des  Luftdruckes  selbst. 

Aus  h  =  A  (logn.  B  —  logn.  b)  (l  -h  at)  folgt: 


"-^Cb -")<'  +  ">• 


oder  da  es  sich  zumeist  nur  um  die  Fehler  db  der  Luftdruckbestimmung  im  oberen 
Niveau  handelt: 

7091 
dh« ^; (H-at)dh, 

0 

Der  Fehler  ist  gleich  der  „barometrischen  Höhenstufe",  multipliziert  mit  dem 
Fehler  der  Luftdruckbestimmung,  wächst  demnach  mit  der  Höhe.  Benützt  man 
oben  und  unten  dasselbe  Barometer  (Ablesung  unten  vor  und  nach  der  Ablesung  im 
oberen  Niveau)  oder,  was  zumeist  der  Fall  ist,  vergleicht  man  die  Barometeu  oben 
und  unten  und  reduziert  die  Ablesung  oben  auf  das  untere  Barometer,  so  hat  die 
Korrektion  des  Barometers  scheinbar  gar  keinen  Einfluss  auf  das  Rezultat  der 
Höhenmessung.  Das  ist  aber  doch  nicht  genau  richtig,  denn  die  „Höhenstufe''  hängt 
auch  von  dem  Barometerstande  selbst  ab.  Bei  einem  Barometerstande  von  500  mm 
z.  B.  giebt  ein  Fehler  von  I  mm  einen  Fehler  der  hypsometrischen  Höhenstufe  um 
0.025  Proz.,  das  wäre  für  10  mm  Druckdifferenz  0.25  Proz.  der  Höhendifferenz. 

b.  Fehler  infolge  der  Annahme  einer  unrichtigen  Lufttemperatur. 
Setzt  man  die  Temperatur  veränderlich,  den  Druck  konstant,  so  giebt  die  Höhen- 
formel: 

dh  =  Alogn.  [^)«dt,         oder         —ha  dt, 

genauer : 

-■—=«0.00367  dt,   d.  h.  1^  Fehler  in  der  Annahme  der  mittleren  Temperatur  der 
h 

Luftsäule  giebt  einen  Fehler  von  0.37  Proz.  der  gemessenen  Höhe  (ca.  0.4  Proz.) 
Der  Fehler  nimmt  etwas  ab  mit  zunehmender  Temperatur,  wie  die  zweite  genauere 
Relation  zeigt. 

Bei  1000m  Höhendifferenz  giebt  eine  um  HC.  unrichtige  Lufttemperatur 
einen  Fehler  der  Höhenmessung  um  3.7  m.  Beide  Fehler  haben  das  gleiche  Vor- 
zeichen, eine  zu  hohe  Lufttemperatur  giebt  zu  grosse  Höhendifferenzen. 

39* 
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d  h  =  A  log{  ^ )  (1  4-  at)  ^  de  -  h  -^  de. 


c)  Fehler  infolge  der  Annahme  eines  unrichtigen  Dampf  drnckes. 
Bezeichnen  wir  mit  e  den  mittleren  Dampfdruck  der  ganzen  LnftsSnle,  mit  ß  den 
Faktor  0.377,  so  haben  wir: 

h  =  Alog^|-)(l+at)(l+/?-^) 

=  Alog(|-), 

Der  Fehler  wächst  für  gleiche  Fehler  de  mit  der  Höhe  und  der  Abnahme  des 
Druckes,     ßih  hat  für  verschiedene  Drucke  folgende  Werte: 

b  «       760       660       560       460       360  mm 
/? :  b  =      .00049     .00057      .00067     .00082     .00105 

Ein  Fehler  von  l  mm  Dampfdruck  giebt  demnach  0.05  bis  0.08  Proz.  Fehler 
in  der  Seehöhe. 

Da  ein  Fehler  von  1"  in  der  Annahme  der  Lufttemperatur  einem  Höhenfehler  von  0.4  Proz. 
ent«pricht,  so  giebt  ein  Fehler  von  0.1°  in  der  Luftwärme  einen  gleich  grossen  Fehler,  wie  ein 
Fehler  von  1  mm  im  Dampfdruck.  Erst  ein  Fehler  von  7 — 8  mm  Dampfdruck  ist  einem  Fehler 
von  1°  in  der  Lufttemperatur  äquivalent,  7 — 8  mm  Dampfdruck  ist  aber  in  der  gemässigten  Zone 
so  ziemlich  der  ganze  mittlere  Dampfdruck  in  den  unteren  Schichten. 

Da  die  Annahme  tm  =  (to  +  t  h ) '.  2  bei  einzelnen  Höhenmessungen  häu£g  einem  Fehler 
von  1°  oder  selbst  mehr  entspricht,  so  verschwindet,  gegenüber  den  Fehlern  bei  der  Lufttemperatur, 
der  Einfluss  der  Fehler  der  Luftfeuchtigkeit. 

d.  Fehler  infolge  Vernachlässigung  der  Schwerekorrektionen.  Die 
Schwerekorrektionen  sind,  mit  einer  geringen  Einschränkung  infolge  der  Unsicherheit 
des  Koeffizienten  2  in  1  — (2h:R),  genau  bekannt,  was  sie  von  den  Temperatur- 
und  Feuchtigkeitskorrektionen  unterscheidet.  Das  ist  wohl  auch  der  Grund,  weshalb 
auf  ihre  Berücksichtigung,  trotz  ihres  meist  verschwindend  kleinen  Betrages,  doch 
immer  Gewicht  gelegt  wird,  meist  auch  ein  zu  grosses  Gewicht. 

a)  Einfluss  der  Korrektion  infolge  der  Differenz  der  Breite  von  45".  Es  ist 
dh  =  —  h  (0.0052  sin  2  tf)  d  fy>  «  —  d  h  d  ip. 

tp  ^  45  50  55  60  65  70  75« 

ü  =  .0052        .0051        .0049        .0045        .0040       .0033        .0026 

daher  dh  pro  Breitegrad  in  Prozenten  von  h 

dh  =  .009  .009  .009  .008  .007         .006  .005 

Es  beträgt  demnach  der  Fehler  einer  Vernachlässigung  der  Schwerekorrektion 
(des  Luftgewichts)  wegen  der  Breite  in  dem  Intervall  35<^  bis  55"  kaum  O.Ol  Proz. 
der  Seehöhe  pro  Grad.  Erst  bei  einer  Breitendifferenz  von  5"  (also  unter  40  und 
über  50")  wird  der  Fehler  gleich  dem  eines  Dampf druckfehlers  von  l  mm  oder 
eines  Temperaturfehlers  von  0.1"  C. 

ß)  Einfluss  der  Korrektion  infolge  der  Schwereabnahme  mit  der  Höhe.  Setzen 
wir  in  der  Formel  S.  610  2z+h«=H,  wo  h  in  H  übergeht,  wenn  die  untere 
Station  im  Meeresniveau  liegt,  so  beträgt  diese  Schwerekorrektion  xhH:2R,  ist 
also  meist  etwas  grösser  als  zh''^:2R. 

■/.  liegt  zwischen  2  (freie  Erhebung)  und  V4  (auf  einem  Berggipfel),  somit  wird 
X :  2R  =  0.000  000  15  oder  0.000  000  097.  Drücken  wir  h  in  Tausenden  von 
Metern,  d.  i.  in  Kilometern  aus  und  bezeichnen  wir  den  Einfluss  dieser  Korrektion 
auf  die  Höhenbestimmung  mit  dh,  so  ist: 

dh  >  0.l5h2  oder  >  O.IO  h^. 

Das  Gleichheitszeichen   gilt   für  den  Fall,   wo  die  untere  Station   im  Meeres- 
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niveau  liegt.  In  diesem  Falle  wird  erst  bei  einem  Höhenunterschied  von  lüOO  m  diese 
Schwerekorrektion  von  merklichem  Einfluss.  ^ 

3.  Einflnss  der  Annahme  einer  konstanten  mittleren  Temperatur 
der  Luft.  Laplace  hat  für  die  Abhängigkeit  der  Temperatur  von  der  Seehöhe 
einen  Ausdruck  in  die  Formel  eingeführt,  welcher  die  Integration  gestattet,  aber  in 
Wirklichkeit  der  Annahme  einer  konstanten  mittleren  Temperatur  der  Luftschicht 
gleichkommt.  *-*) 

Diese  Annahme  liegt  unserer  früheren  Ableitung  zu  Grunde. 

Führt  man  dagegen  das  einfachste  Gesetz  der  Wärmeabnahme  mit  der  Höhe, 
das  der  Abnahme  nach  einer  arithmetischen  Progression,  in  die  Höhenformel  ein  und 
integriert  sie  unter  dieser  Voraussetzung,  so  ergiebt  sich,  wie  Keye,  Sohncke, 
Angot  und  zuletzt  Liznar  gezeigt  haben,  dass  die  gewöhnliche  Annahme  einer 
konstanten  Temperatur  =  (t  + 1') :  2  etwas  zu  grosse  Höhenunterschiede  liefert.  "0 

Liznar  zeigt,  dass,  wenn  man  die  Temperaturabnahme  mit  der  Höhe  nach 
einer  arithmetischen  Progression  also  t  =  to  —  nh  in  die  hypsometrische  Formel  ein- 
setzt und  die  Integration  von  (to  —  nh)dh  durchführt,  man  für  den  Wert  des  Kor- 
rektionsgliedes den  einfachen  Ausdruck  erhält 

Rechnet  man  mit  h  in  Kilometern  als  Einheit,  so  wird  der  konstante  Faktor  0.00  1 12, 
die  Korrektionen  sind  demnach  sehr  unbedeutend,  wie  folgendes  Täfelchen  des 
Näheren  zeigt. 

Teniperaturdifferenz  ti  —  tj  zwischen  der  unteren  und  oberen  Station. 

5  10  15  20  25  30  35  40  50  60  70» 

Korrektionsfaktor  für  je  1000  id,  stets  negativ. 

0.03       0.11         0.25       Ü.45         0.70       1.01         1.37       I.SO         2.81       4.04         5.50 

Nur  bei  sehr  grossen  Seehöhen  und  grossen  Temperaturunterschieden  der  beideu 
Stationen  sind  die  unter  Annahme  einer  konstanten  Temperatur  berechneten  Höhen 
merklich  zu  gross. 

Z.  B.  Pikes  Peak:  h  =  4308  m,  ti  =  18°,  U  ^  -  7^  ti  —  ta  «  25".  Korrektion:  4.31  X 
0.70»« — 3.0  m.  Dieselbe  kommt  einem  Fehler  in  der  Annahme  der  Lufttemperatur  um  O.IS'^  C. 
gleich,  liegt  somit  unter  der  erreichbaren  Genauigkeit,  ist  aber  immerhin  noch  etwas  grösser 
als  die  Korrektion  wegen  der  Schwereabnahme  mit  der  Höhe! 

4,  Genauere  Berücksichtigung  der  Luftfeuchtigkeit.  Es  ist  früher 
nachgewiesen  worden,  dass  die  Eelation 

_h 
^h  =  ^6  I0""b700 

die  Luftfeuchtigkeit  im  oberen  Niveau  für  mittlereZustände  hinlänglich  genau 
wiedergiebt.  wenn  dieselbe  im  unteren  Niveau  als  bekannt  vorausgesetzt  wird. 


1)  Messen  wir  einen  Berg  von  2  km  relativer  Höhe  h  von  einem  Plateau  von  2  km  Meeres- 
höhe 2  als  untere  Station,  so  wäre  H  «  6  km  und  hH-=12.  dagegen  h*  nur  «4,  d.  i.  dreimal 
kleiner;  unser  dh  würde  1.8  oder  1.2  m,  gegen  0.6  oder  0.4  bei  obiger  Voraussetzung. 

2)  A.  Angot,  Formule  barom^trique.  B.  Iß^.  Annales  du  Bureau  Central.  Ann^e  1896. 
Vol.  I. 

3)  Reye,  Die  Wirbelstürme  etc.  S.  222.  Sohncke  in  Schlömilch,  Zeitschrift  für 
Mathematik  und  Physik.  20.  Jahrgang.  1875,  und  Angot,  1.  c.  B.  170.  —  J.  Liznar,  Die 
barometrische  Höhenmessung.     Wien  1904. 
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Die  Korrektion  für  die  atmosphäriBche  Feuchtigkeit  hat  die  Form: 

b  J^  .  A_ 

1+0.377 — ,        e  =  eo  10~  6700,         b  =  B  10    isioo, 
e 

somit  ist:  e        eo  ,^    ./'____' _|       e^  . L_ 

-—  =  ---  1 0-*^  \  6700        18400/  =  VT  ^0      lOÖOO, 

dB  B 

(  1  4-/3  ^  )dh-=(l  +/?-^10-IÖ6ö5^dh. 

Die  Integration  dieses  Ansdrnckes  ergiebt  aber: 

",    ,    -eo     10  500  Mod./         ,   _.>__\ 

Das  Korrektionsglied  für  die  Luftfeuchtigkeit  erhält  somit  die  Form: 

1  +  0.377  ^r^^  —  10-lö^)    =l4-f(e).f(h). 

Die  beiden  Faktoren  f  (e)  und  f  (h)  können  leicht  in  Tabellen  gebracht  werden, 
wodurch   die  Berechnung  der  Feuchtigkeitskorrektion  sehr  bequem  gemacht  wird.  ') 

Auch  das  folgende  ganz  kleine  Täfelchen  reicht  in  vielen  Fällen  aus. 

Korrektion  der  barometrisch  gemessenen  Seehöhe  für  die  Luftfeuchtigkeit. 
1.  Faktor  f(e)  «  0.377/B  x  1000  m,  also  für  Seehöhen  in  Kilometern  (eo  »  1). 
B  750  700  650  600  550  500  450  40O  mm 

Faktor        .502  .539  .580  .628  .685  .754  .838  .942 

2.  Faktor  f(h),  h  in  Metern, 
h  500       1000       1500         2000        2500        3000        4000    5000        6000        7000        8000 

Faktor    .94        .89  .85  .80  .76  .72  .66       .60  .55  .50  .4C 

Z.  B.  Säntis,  2500.  Unten  in  464  m  beobachtet;  e  «  6.Ü  mm,  B  »  720.  ^.(e:B)  «  0.0036, 
f(h)  für  h  «  2000  m  (Höhendifferenz)  -«  0.80,  somit  Feuchügkeitskorrektion  2000  X  0.0036  X  0.80 
«s  5.76  m. 

Mit  Faktor  1  hätte  man  kürzer  gefunden :  0.52  x  6.9  x  2  X  0.80  »  5.74. 

Sonnblick  3106  m.    Ischl  467  m,  e  «  6.8,  b  «  720. 

Feuchtigkeitakorrektion  «  0.52  X  6.8  x  2.64  x  0.76  «  7.1  m. 

In  tropischen  Elimaten  ist  der  Einfluss  der  Luftfeuchtigkeit  natürlich  grösser.  Z.  B.  e  s» 
20  mm,  b  «  759,  für  2000  m  Seehöhe:  0.50  X  20  X  2  X  0.80  =  16  m. 

5.  Genäherte  Berücksichtigung  des  Wasserdampfgehaltes  der 
Luft.  *'^)  In  vielen  Fällen  ist  im  oberen,  wie  auch  unteren  Niveau,  bloss  die  Tem- 
peratur aber  nicht  auch  der  Dampfdruck  bestimmt  worden.  Dann  kann  man  den 
Feuchtigkeitsgehalt  der  Luft  nur  genähert  in  Rechnung  stellen,  was  auch  aus  Be- 
quemlichkeitsgründen bei  dem  geringen  Einflüsse  der  Luftfeuchtigkeit,  namentlich 
gegenüber  den  unvermeidlichen  Fehlem  in  der  Annahme  der  mittleren  Lufttemperatur, 
überhaupt  zumeist  üblich  ist. 

Die  genäherte  Berücksichtigung  des  Wasserdampfgehaltes  der  Luft  gründet  sich  darauf, 
dass  derselbe  mit  der  Temperatur  zunimmt,  und  auch  in  gleichem  Sinne  wie  diese  auf  das  Luft- 


1)  Hann,  Zur  barometrischen  Höhenmessung.  Sitzungsberichte  der  Wiener  Akad.  B. 
LXXIY.  1S76.  Die  Tabellen  finden  sich  auch  in  der  .Anleitung  zu  meteorologischen  Beobach- 
tungen.»   IV.  Auflage.  II.  Teil.    Wien  1895.    S.  44. 

2)  Bessel  hat  zuerst  (Bemerkungen  über  barometrisches  Höhenmessen.  Astronomische 
Nachrichten.  XII.  1835  und  XV  18:^8)  die  I^uftfeuchtigkeit  in  der  hypsometrischen  Formel  durch 
ein  eigenes  Korrektionsglied  berücksichtigt,  dann  später  Plantamour  (R^ume  des  obserr.  faitei 
k  Geneve  et  au  grand  St.  Bernhard  1^41 — 1850  suive  de  tables  hypsometriques  calcul^  d'apr^ 
la  formule  de  Bessel.  Geneve  1851)  und  Bauernfeind  (Beobachtungen  und  Untersuchungen 
über  die  Genauigkeit  barometrischer  Höhenmessungen.    München  1862). 
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ge¥richt  einwirkt,  indem  er  dasselbe  yermindert.  Man  kann  deshalb  den  Dampfgehalt  in  Form 
eines  Korrektionsgliedes  von  der  Form  1  +  /9  t  berücksichtigen.  Da  aber  für  t  a  0  die  Feuohtig- 
keitskorrektion  nicht  gleich  Null  wird,  sondern  einen  gewissen  Wert  1  -j-  a  behält,  so  wird  das 
Korrektionsglied  für  den  Wasserdampfgehalt  1  -{-  b,  -{-  ßt  oder  nahe  gleich  »1  +  a)  (1  -|-  /9t) 
geschrieben  werden  können.     Die  Korrektion  für  Temperatur  und  Feuchtigkeit  wird  dadurch: 

(1  +  at)  a  +  a)  (1  +  fli)  —  (1    -^  a)  (1  +  [a  +  fl]i) 
nahezu,  da  a,  a  und  ß  sehr  kleine  Grössen  sind. 

Der  Faktor  (1  -|-  &)  kann  in  die  Konstante  A  der  hypsometrischen  Formel  aufgenommen 
werden,  das  zweite  Glied  aber  entspricht  einer  Temperaturkorrektion  mit  vergrösserten  Ausdehnungs- 
koeffizienten der  Luft.  Laplace  hat  et  4*  /^  ■»  0.004  gesetzt.  Die  Korrektion  für  die  Luft- 
temperatur und  Luftfeuchtigkeit  erhält  dann,  mit  Berücksichtigung,  dass  die  mittlere  Temperatur 
(ti  -{~  ^s)  •  '^  ist,  die  sehr  einfache  Form: 

1  +  0.002  iti    4-  ta). 

Die  meisten  hypsometrischen  Tafeln  enthalten  die  Temperatur-  und  Feuchtigkeits- 
korrektion in  dieser  einfachen  Form  (vereint  mit  der  Konstanten  A)  mit  dem  Argument  ti  -{-  ta, 
d.  h.  mit  der  Summe  der  oben  und  unten  beobachteten  Temperaturen. 

Ich  habe  aus  5  Stationspaaren  in  den  Alpen,  Pyrenäen  und  in  Indien  bei  Temperaturen 
zwischen  — 4°  und  22*^  den  Koeffizienten  a  -|-  /9t  direkt  zu  bestimmen  gesucht,  indem  jene  Werte 
der  Konstanten  n  und  ß  gesucht  wurden,  welche  den  aus  den  Beobachtungen   des  Dampfdruckes 

folgenden  Werten   des  Korrektionsgliedes  1  -["  0.377  —  am  besten  entsprechen.')    Es  ergab  sich: 

a  -f-  /9t  «  0.00154  +  0.00034  t. 
Dadurch  wird  die  vereinigte  Korrektion  für  Lufttemperatur  und  Luftfeuchtigkeit: 

(1  +  a)  [1  +  («  +  Ät]  =  (1  +  0.00154)  (1  +  0.0040t). 
Die  Beobachtungen  in  gemässigten  und  tropischen  Klimaten  stimmen  also  sehr  gut  mit  der 
alten  von  Ramend  und  Laplace  herrührenden  VergrÖsserung  der  Ausdehnungskoeffizienten  der 
Luft  auf  0.004. 

Das  erste  Glied  wird  in  die  Konstante  A  aufgenommen,  die  dadurch  den  Wert 
A  —  18400  (1  +  0.00154)  «  18428  m 
erhält,  oder,  wenn  die  Barometerstände  nicht  korrigiert  sind  wegen  der  Schwere- 
abnahme mit  der  Höhe: 

A  =  18428  (1  4-  0.00157)  =  18457. 
Für  Luftdruckmessungen  mittelst  Siedethermometer  ist  diese  Konstante  nicht  anzuwenden.^) 

Die  80  häufig  angewendete  hypsometrische  Formel  mit  genäherter  Berücksich- 
tigung der  Luftfeuchtigkeit  wird  somit  (wenn  die  Barometerstände  mit  Schwere- 
korrektion versehen  sind): 

18428  log  [-  - J  (l  4-  0.002  [t  +  t'])  (1  4-  0026  cos  2  ^p)  (i  -\ ^^--)- 


1)  Hann,  Zur  barometrischen  Höhenmessung.     Sitzungsberichte  der  Wiener  Akad.  1876. 

2)  Eine  kurze  Bemerkung  über  die  so  lange  benützte  Konstante  A  >«»  18382,  die  auch  den 
Gausschen  hypsometrischen  Tafeln  zu  gründe  liegt,  mag  hier  am  Platze  sein.  Arago  und  Biot 
hatten  das  Verhältnis  des  spezifischen  Gewichtes  des  Quecksilbers  zur  Luft  zu  104G3  gefunden, 
woraus  sich  A  ^s  18316  ergiebt.  Indem  man  bei  0^  50  Proz.  relative  Feuchtigkeit  annahm  und 
eo  —  4.H  setzte,  b  —  700,  wurde  1  -|-  a  »  1.00114  und  damit  die  Konstante  18336,  d.  i.  die  Kon- 
stante in  den  Tafeln  von  Laplace,  Gauss  etc.  Für  nicht  wegen  der  Schwereabnahme  korri- 
gierte Quecksilberstände  ist  dieselbe  noch  mit  1.00248  multipliziert  worden,  was  dann  die  Kon- 
stante 18382  ergiebt,  die  so  lange  in  Gebrauch  war.  Kamond  hatte  empirisch  aus  seinen  Be- 
obachtungen auf  dem  Pic  du  Midi  nahezu  die  gleiche  Konstante  abgeleitet,  wodurch  das  Ver- 
trauen zu  derselben  sehr  erhöht  wurde.  Bekanntlich  findet  man  ferner  (mit  der  richtigen  Baro- 
meterkonstante) im  Sommer  und  bei  Tag  etwas  zu  grosse  Höhen,  welcher  Einfluss  durch  die  an- 
genommene kleinere  Konstante  zum  Teil  kompensiert  wurde,  und  dieselbe  noch  mehr  als  richtig 
erscheinen  liess. 
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Diese  Formel  ist  eigentlich  nur  zwischen  den  Grenzen  —  7»  und  20®  mit 
Vorteil  zu  benutzen.  Bei  tiefen  Temperaturen  rechnet  man  besser  mit  trockener 
Luft  (a  =  0.00367  und  A  ==  18400),  bei  hohen  über  20«  soll  die  beobachtete 
Feuchtigkeit  in  Rechnung  gestellt  werden. 

6.  Bemerkungen  über  die  Schwerekorrektion  wegen  der  Seehöhe. 
Die  Schwerekorrektion,  die  wir  oben  eingeführt  haben,  gilt  eigentlich  für  eine  Er- 
hebung in  der  Atmosphäre  wie  im  Ballon.  Auf  einer  Landerhebung  wird  die 
Schwereabnahme  mit  der  Höhe  kleiner  infolge  der  Attraktion   der  unterliegenden 

Landmasse.      Bouguer  hat   (1749)    für    diese    Attraktion    den  Ausdruck    »/^  —  — 

S    K 

gefunden,   wo  a  die  Dichte  der  Bodenschichte,   s   die  Dichte    der  Erde  bezeichnet. 

Gewühnlich  nennt  man  a  =  V^  s,  wodurch  man  für  die  Schwereabnahme  erhält 

^  ~~i  +  ''''  I  =  ^  ~  '''  1 '    l  ''^  =  ^'^^^^  ^^"'^ 

-    -      =0.196  X  10-6. 
4    K 

Die   erstere   Korrektion   gilt  für  die  freie  Erhebung,  letztere  nach  Boug-uer 

für  die  Erhebung   auf  Landflächen   und   im  Gebirge.     Nennen  wir  diesen  Faktor  ii? 

so  beträgt  die  Korrektion,  welche  ja  für  die  mittlere  Höhe   der  Luftschichte   also 


/  2  z  +hN 

h/2  anzubringen  ist  1  1  +  n  —Jh. 


Gegenwärtig  ist  aber  die   Ansicht   herrschend   geworden,    dass    die  Attraktion 
der  Masse  eines  Plateaus  kompensiert   sei  durch    einen  entsprechenden  Massendefekt 
unterhalb  desselben  i),  so  dass  die  Schwereabnahme  auf  einer  allgemeinen  Land- 
hebung, auf  grossen  Hochebenen,   so  erfolgt,   wie  bei  freier  Entfernung  vom  Att- 
raktionszentrum,   somit    als    Faktor  der  Schwerekorrektion   nicht    'V4   sondern   2    zu 
nehmen  ist.    Die  derart  reduzierten  Schweremessungen  stimmen  besser  mit  den  theo- 
retischen  im    Meeresniveau    und    auch    untereinander,    wie  besonders  Faye   zuerst 
hervorgehoben  und  R.  von  Sterneck  neuerdings  durch  zahlreiche  Messungen  nach- 
gewiesen hat.     Ungerechtfertigt  ist  aber  Verwendung  des  Faktors  2,    wenn   es  sich 
um   die    Bestimmung    des   Höhenunterschiedes   zwischen   dem  Gipfel   und  dem  Fusse 
eines  Berges  handelt,  wie  dies  jetzt  zuweilen  missverständlich  geschieht.    Dass 
auf   dem  Gipfel    eines  Berges  die  Schwere    grösser  ist   als  in  gleicher  Höhe  in  der 
freien  Atmosphäre,    geht  ja  klar  genug  daraus  hervor,   dass   man   aus   dieser  ver- 
ringerten  Schwereabnahme  und    der   ermittelten   Dichte   des   Berges   die  mittlere 
Dichte  der  Erde  mit  grosser  Annäherung  an  die  durch  rein  physikalische  Messungen 
erzielten  Resultate  hat  berechnen  können,  ^j 

Z.  B.  Intensität  der  Schwere  auf  dem  Gipfel  von  Pikes  Peak  (4308  m)  978.940,  an  dessen 
Fuss  in  Colorado  Springs  in  1856  m  979.476,  mittlere  Dichte  des  Berges  2.62,  Differenz  der 
Schwere  0.536.  Die  einfache  Regel  2h  :  R  giebt  als  Schwereabnahme  0.781,  dieselbe  ist  also  um 
46  Proz.  zu  gross!  Die  Regel  von  Bouguer,  wenn  in  dieselbe  für  ^=»2.62  nach  den  Beob- 
achtungen eingesetzt  wird,  D  =  5.60  (nach  Helmert),  giebt  aber  0.508,  was  nur  um  5  Prozent 
zu  klein  ist. 


1 )  Man  kann  sich  das  so  vorstellen :  die  Kontinentalplatte  sinkt  unter  ihren  eigenem  Druck 
etwas  ein  in  die  unterliegende,  etwas  plastisch  gedachte  dichtere  Masse,  und  verdrängt  von  ihr  so 
viel,  dass  sie  durch  den  Auftrieb  derselben  eben  getragen  wird  (Isostasie). 

2)  Die  der  Conti nen talplatte  aufgesetzten  Gebirge  sind   als  solche  nicht  kompensiert. 
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Die  neueren  Schweremessnngen  ergeben  für  den  Faktor  n  im  Gebirge  den 
mittleren  Wert  0.000 OuO 220  oder  kürzer  0.22  X.  10"^  der  etwas  grösser  ist  als 
der  von  Bougner. ') 

Man  hat  demnach: 

1.  Untere  Station  im  Meeresniveau,  h  die  Seehöhe  der  oberen,  der  Kor- 
rektionsfaktor wird  somit 

^0.22  X  lo-^x  y)^  =  ^-^^  X  lo-^x  ^2 

oder  wenn  h  in  Kilometern  ausgedrückt  wird:  Schwerekorrektion  =  0.11h 2. 

Z.  B.  Pick  von  Teneriffa  h  =»  3.71  h*  =  13.76  Korrektion  +  1.52  m.  Diese  Korrektion, 
bloss  0.04%  der  gemessenen  Höhe,  ist  demnach  sehr  unbedeutend. 

2.  Unter  Station  in  der  öeehöhe  z,  die  Schw^erekorrektion  für  das  Luftgewicht 
hat  sich  dann  auf  die  Höhe  z  +  (h :  2)  zu  beziehen.  Lässt  man  für  z  die  Schwere- 
korrektion auf  einer  Kontinentalplatte  also  0.314  gelten,  so  erhält  man: 

a)  Schwerekorrektion  =(0.314  z  +  O.ll  h)h. 

Nimmt  man  für  die  ganze  Höhe  die  Schwereabnahme  im  Gebirge  als  giltig 
an  so  hat  man  einfacher 

b)  Schwerekorrektion  ==  u.l  l  (2  z  4-  b)  li. 

Z.  B.  Höhe  des  Montblanc  nach  Genf  berechnet,  z  =  410  m,  h  =  4400  m,  2  z  -j-  b  ^s 
5220  m. 

Nach  a  hat  man  [(0.314  X  0.41)  -f  (0.11  X  4.4)]  4.40  —  2  70  m. 
Nach  b  einfacher  0.11  X  5.22  X  4.40  =  2.52  m. 

T.Vereinfachungen  der  barometrischen  Hohenf  ormel.  Diebemerkens- 
werteste, diejenige  von  Babinet,  ist  schon  auf  S.  131  angeführt  worden.  Sie  hat 
mit  Rücksicht  auf  die  wichtigsten  Korrektionen  die  Form: 

h=  16010(1  +0.0()2(t-f-tO)f  ^~^ 


B-hb 

Für  nicht  mit  der  Schwerekorrektion  versehene  Barometerstände  müsste  16035 
gesetzt  werden,  soweit  in  diesem  Falle  das  überhaupt  noch  eine  Rolle  spielt. 

Koppen    hat    die    hypsometrische    Formel    vereinfacht,    indem    er    die  Schwerekorrektion 
(1  +  yrf  cos  2  9p)  mit  der  Temperaturkorrektion  (1  -}-  "^)  vereinigte,   was    mit  hinreichender  Ge- 
nauigkeit {1  -{-  ai  -{-  ß  cos  2  ^)  giebt.     Man  erhält  mit  a  -=  0.004  und  ß  =  0.0026: 
h  «  73.74  (250  +  t  +  0.603  cos  2  7)  lg  (B  :  b). 
Der  zweite  Summand  zu  t  hat  unter  den  verschiedenen  Breiten  die  folgenden  Werte: 

0  10  20  30  40  50  60  70  80» 

0.66  cos  2  f  0.66         0.62  Ü.51  0.33  0 12        —0.12     —0.33       —0.51      —.0.52 

Zwischen  den  Breiten  10^  bis  80^  kann  mit  hinreichender  Genauigkeit  0.663  cos  2 ^gesetzt 
werden  -.  (45  —  ip)  :  50,  und  so  erhält  man: 

h  =  73.74  ['250  +  t  +  (45  —  y)  :  50]  lg  (B :  b). 
Diese  Form  der  hypsometrischen    Formel    ist    deshalb    interessant,    weil    in    derselben    die 
Schwerekorrektion  als  ein  Additionsglied  zur  mittleren  Lufttemperatur  erscheint,   also  deren  Ein- 
fluss  als  verbesserte    Luftemperatur    auftritt,    was    die    Abschätzung    des    Betrages    der    Schwere- 
korrektion sehr  erleichtert.*) 


1)  Mann,  Über  die  Schwere-Korrektion  bei  den  barometrischen  Uöhenmessungen.  Pet. 
Geogr.  Mitt.  1903. 

2)  Koppen,  Zeitschrift  f.  Met.  XVII  1882.  S.  81  etc.  —  S.  auch  Grossmann,  Die 
barometrische  Ilöhenformel  (Annalen  der  Hydrographie  1905,  S.  261),  der  diese  Methode  weiter 
entwickelt  und  in  Tabellenform  gebracht  hat. 
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Weun  man  die  Anwendung  der  Hühenformel  auf  kleinere  Höhennnterscliiede 
und  auf  gewisse  Breitenintervalle  beschränkt,  so  kann  man  dieselbe  noch  weiter  ver- 
einfachen. Siehe  G.Jordan,  Barometrische  Höhentafeln  (in  vei^chiedenen  Aus- 
gaben) und  Sresnewsky,  Vereinfachung  der  hypsometrischen  Tafeln  (Eep.  f.  Met.  X. 
Nr.  2.    1887). 

Man  unterschätzt  aber  dabei  leicht  den  Fehlbetrag,  der  durch  die  Einfühmng- 
eines  konstanten  Dampfdruckes  entsteht,  gegenüber  jenem  der  Schwerekorrektion. 

8.  Bemerkungen  über  die  Genauigkeit  der  barometrischen  Höhen- 
messungen.   Tägliche  und  jährliche  Periode  in  den  barometrisch   g-e- 
messenen  Höhen.     Bei  der  praktischen  Verwertung  der  hypsometrischen  Formel 
fand  man  bald,  dass  die  mit  derselben  erhaltenen  Resultate  eine  tägliche  und  eine 
jährliche  Periode  zeigen,   dass  die  Berechnung  von  Luftdruck-  und  Temperaturbeob- 
achtungen im  Winter  und  in  der  Nacht  (auch  am  frühen  Morgen)  zu  niedrige  Resol- 
tate  gibt,    jene   im    Sommer  und   am  Tage   zu  hohe.     Ramend  in  den   Pyrenäen 
Moriz  zu  Tiflis,  Eschmann  auf  dem  Rigi,   Kämtz  auf  dem  Faulhorn  (1832  bis 
1833),   namentlich  aber  Plantamour  bei  Berechnung  der  monatlichen  und  stünd- 
lichen Höhenunterschiede  zwischen  S.  Bernhard  und  Genf  konstatierten  diesen  Finflass 
der  Tageszeit  und  Jahreszeit;  später  auch  Bauernfeind  bei  seinen  verdienstlichen 
hypsometrischen    Studien  *)    auf   Grund    nivellierter  Höhenunterschiede   am    grossen 
Miesing  in  Bayern.     Am  vollständigsten  hat  die  jährliche  und  tägliche   Periode  der 
barometrisch  gemessenen  Seehöhen  untersucht  und  erläutert  R.  Rühlmann,  dessen 
unten   zitierter   wichtigen    Schrift   die    folgenden  ganz  kurzen  Angaben  über  diese 
Perioden  entnommen  sind. '2) 

Die  barometrisch  gemessenen  Höhenunterschiede  zwischen  Genf  und  dem  S.  Hemhard  weichen 
von  dem  nivellierten  Höhenunterschied  um  folgende  Beträge  ab: 

I.  Die  jährliche  Periode. 

Winter  — 9.2  m  oder  0.44  Proz.,  Frühling  3.5  m  0.17  Proz.,  Sommer  10.3  m  0.50  Proz., 
Herbst       4.5  m  oder  22  Proz. 

Die  jährliche  Amplitude:  Januar  — 11.2  m,  Juli  -f-H-S  m  beträgt  somit  23  m  oder  1.1  Proz. 

II.  Die  tägliche  Periode. 

Dieselbe  ist  im  Sommer  am  grössten,  im  Winter  am  kleinsten.  Im  Juli  sind  die  Ab- 
weichungen vom  wahren  Höhenunterschied  folgende  in  Meter: 

Mttn.  2  4  6  8  10  Mttg.  2  4  6  8  10 

—3.2         —7.9     —8.0*      —0.2       16.5        27.6  32.7  31.9        26.5        16.8        6.8  1.1 

Die  Abweichung  um  Mittag  beträgt  +1.6  Proz.,  jene  um  4  h  morgens  — 0.4  Proz.,  die  Am- 
plitude ist  40.7  m  oder  2  Proz.     Im  Dezember  beträgt  die  Amplitude  nur  13.5  m  oder  0.7  Proz. 

Im  Winter  geben  die  Tagesstunden  um  Mittag  herum  richtige  Höhen,  im  Sommerhalbjahr 
von  März  bis  Oktober  die  Vormittagsstunden  von  6 — 7  h  und  die  Abendstunden  6— 9  h. 

Die  Ursache  dieses  anfangs  sonderbar  scheinenden  Einflusses  der  Tages-  und  Jahreszeit  auf 
die  barometrisch  gemessenen  Höhen  hat  schon  Plantamour  ganz  bestimmt  in  dem  Einflüsse  der 
Wärmestrahlung  des  Bodens  erkannt    Im  Winter  und  in  der  Nacht  sind  die  untersten  Luftschichten 


1)  Bauernfeind,  Über  die  Genauigkeit  barometrischer  Höhenmessungen.    München  1802. 

2)  Richard  Rühlmann,  Die  barometrischen  Höhenmessungen  und  ihre  Bedeutung  für  die 
Physik  der  Atmosphäre.  Leipzig  1870.  Überhaupt  eine  der  wichtigsten  Publikationen  über  baro- 
metrische Höhenmessungen  mit  sehr  vollständigen  Literaturnachweisen.  S.  24 — 32.  Die  von 
Rühlmann  aufgestellte  hypsometrische  Formel  und  die  darauf  gegründeten  Tafeln  sind  in  letxter 
Zeit  zumeist  benutzt  worden  und  in  die  meisten  Sammlungen  von  Tafeln  übergegangen.  Rühl- 
manns  Tafel  setzt  Barometerstände  ohne  Schwerekorrektion  voraus,  wie  damals  allgemein 
üblich  war. 
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in  der  Tat  kälter  als  die  in  einiger  Höhe  über  dem  Erdboden,  im  Sommer  sind  sie  etwas  zu  warm,  am 
Nachmittag  namentlich  lesen  wir  dann  an  den  Thermometern  zu  hohe  Lufttemperaturen  ab.  Indem 
wir  in  die  barometrische  Höhenformel  derart  im  Winter  und  in  der  Nacht  zu  niedrige,  im  Sommer 
und  bei  Tag  zu  hohe  Temperaturen  einführen,  erhalten  wir  zu  niedrige  oder  zu  hohe  Resultate. 
Rühlmann  hat  diesen  Nachweis  eingehender  zu  führen  gesucht,  und  ist  dann  einen  Schritt  weiter 
gegangen,  indem  er  die  wahre  Lufttemperatur  aus  den  Barometerständen  (bei  nivellierten  Seehöhen) 
zu  berechnen  gesucht  hat.*) 

9.  Fehler  der  Annahme  der  Lufttemperatur  (t-f-f):  2.  An  der  all- 
gemeinen Richtigkeit  der  Ansichten  von  Plantamour,  Kühlmann  etc.  über  den 
Sinn  der  Abweichungen  der  wahren  Lufttemperatur  von  der  beobachteten  und  von 
dem  täglichen  Gange  der  letzteren  kann  nach  dem^  was  schon  früher  darüber  ge- 
sagt worden  ist,  nicht  gezweifelt  werden. 

Die  Ursache,  weshalb  die  berechneten  Höhenunterschiede  bald  zu  gross,  bald 
zu  klein  ausfallen,  ist  aber  in  zahlreichen  Fällen  auch  noch  eine  andere,  welche 
ebenfalls  in  der  Annahme  einer  unrichtigen  Lufttemperatur  zu  suchen  ist,  ohne 
dass  die  Temperaturangaben  der  Thermometer  daran  schuld  sind.  Sie  liegt  darin, 
dass  wir  als  mittlere  Lufttemperatur  das  Mittel  aus  den  oben  und  unten  abgelesenen 
Thermometerständen  in  die  Formel  einsetzen,  was  eine  Temperaturabnahme  in  arith- 
metischer Progression  in  dem  ganzen  Höhenintervall  voraussetzt.  Wenn  aber  die 
Temperatur  zuerst  langsam,  dann  rascher  abnimmt,  also  die  Temperaturkurve 
gegen  die  Abscissenaxe,  auf  welcher  die  zugehörigen  Höhen  aufgetragen  sind,  konvex 
ist,  ist  die  wahre  mittlere  Lufttemperatur  kleiner  als  das  angenommene  arithmetische 
Mittel.  Umgekehrt  verhält  es  sich,  wenn  die  Wärmeabnahme  anfangs  rasch  erfolgt 
und  dann  nach  oben  langsamer  wird,  die  Temperaturkurve  also  gegen  die  Abscissen- 
axe konkav  ist.  In  Gebirgsthälern  kommen  aber  diese  Fälle  selbst  in  den  Mittel- 
werthen  öfter  vor,  daher  wird  man  auch  bei  richtigen  Temperaturangaben  oben  und 
unten  im  ersteren  Falle  eine  zu  grosse,  im  letzteren  Falle  eine  zu  kleine  Seehöhe 
erhalten.'^) 

Bei  Ballonfahrten  kommen  solche  Unregelmässigkeiten  der  vertikalen  Temperatur- 
verteilung am  deutlichsten  und  auffallendsten  direkt  zur  Beobachtung  und  die  Fehler, 
welche  die  Annahme  einer  mittleren  Lufttemperatur  (t  +  t')  •  2  bei  der  barometrischen 
Messung  der  Ballonhöhen  zur  Folge  haben  muss,  konnten  nicht  übersehen  werden. 
Man  hat  deshalb   bei  diesen  Berechnungen  die  sog.  „Staffelmethode*'  eingeführt. 

1)  In  einer  in  Vergessenheit  geratenen  Abhandlung  hat  Belli  schon  1827  im  Giomale  di 
Fisica  e  Chimica  di  Pavia  die  tägliche  Periode  der  barometrisch  gemessenen  Höhen  erkannt,  und 
auch  schon  aus  den  in  Genf  und  auf  dem  St.  hernhard  abgeleseneu  Barometerständen  die  „theo- 
retische Lufttemperatur*  berechnet  und  daraus  geschlossen,  dass  die  Temperatur  der  Atmosphäre 
nur  in  geringem  Masse  an  den  Schwankungen  der  unteren  Lufttemperatur  teilnimmt  (Grass i, 
Misura  delle  altezze  mediante  il  barometro.  1876).  Auch  die  Brüder  Schlagintweit  habenden 
Einfluss  der  Tageszeit  untersucht  und  die  «wahre  Lufttemperatur**  aus  der  Barometerfonnel  be- 
rechnet (Neue  Untersuchungen  über  die  physik.  Geographie  der  Alpen.  1854.  S.  390  und  409). 
—  Man  s.  auch  Ch.  Martins  darüber  in  den  Archiven  des  Sciences  de  Gen^re.  (2)  IX.  185. 1860. 

2)  Liznar  hat  mittelst  der  von  Bauernfeind  gegebenen  Daten  dies  spezieller  nachge- 
wiesen (1.  c.  8.  25).  Beobachtungen  an  5  nivellierten  Punkten  an  einem  Sommermorgen  liefern, 
wenn  die  Mitteltemperatur  der  Luftsäule  aus  denselben  auf  graphischem  Wege  bestimmt  wird,  die 
Seehöhe  des  obersten  Punktes  zu  1068.34  m  nur  um  0.05  m  zu  gross,  legt  man  dagegen  blos  die 
oben  und  unten  beobachtete  Temperatur  der  Hechnung  zu  Grunde,  so  erhält  man  1055.65  d.  i. 
12.64  m  zu  wenig. 
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Man  rechnet  von  Schicht  zu  Schicht,  da  innerhalb  kleinerer  Höhenintervalle  die  An- 
nahme einer  mittleren  Lufttemperatur  =  (t  +  t') :  2  völlig  zulässig  erscheint  und  die 
Beobachtungen  selbst  dafür  eine  Kontrolle  liefern.  *J 

Wo  es  angeht,  sollte  man  auch  bei  den  orographischen  Höhenmessungen  cim- 
lich verfahren,  aber  leider  ist  die  Methode  der  partiellen  Berechnung  eines  grösseren 
Hühenintervalls  nach  Schichten  in  diesen  Fällen  selten  möglich. 

10.  Weitere  Anleitungen  zur  Vermeidung  verschiedener  Feh  ler- 
quellen  bei  den  barometrischen  Höhenmessungen.  „Isobaren-Kor- 
rektion." Neben  den  Fehlern,  welche  durch  die  in  vielen  Fällen  ganz  unvermeidliclie 
Annahme  eiuer  unrichtigen  Lufttemperatur  in  die  barometrische  Höhenformel  hinein- 
getragen werden,  verschwinden  die  Fehler,  welche  durch  Nichtbeachtung  oder  mangel- 
hafte Berücksichtigung  der  Korrekturen  wegen  der  Luftfeuchtigkeit  und  der  Schwere- 
änderungen mit  Breite  und  Höhe  entstehen  können. 

Um   bei  barometrischen  Höhenmessungen  den  Einfluss  der  Tages-  und  Jahres- 
zeit zum  Teil  wenigstens  unschädlich   zu  machen,   kann  man  mittlere  prozentische 
Korrektionen  aus  Beobachtungen   in   nivellierten  Höhenabständen  ableiten    und   ver- 
wenden, die  allerdings  nur  lokale  Geltung  beanspruchen  können.  ^^)    Hat  man  in  dem 
Gebiete,    in    welchem    die   Höhenmessungen   vorgenommen   wurden,    meteorologische 
Stationen,   deren  (grössere)  Höhenunterschiede   durch  Nivellement  oder  sonst  genau 
bekannt  sind,  dann  kann   man   diese  Höhenunterschiede  für   die  gleichen  Zeiträume 
auch  barometrisch  aus  korrigierten  Luftdruck-  und  Temperaturbeobachtungen  berechnen 
und  die  sich  dabei   ergebenden  prozentischen  Fehler  gegen   die  wahren  Höhenunter- 
schiede zur  Korrektion  der  neu  zu  berechnenden  Höhen  verwenden.    Liegen  letztere 
zwischen  den  ersteren,  dann  werden  die  Korrekturen  recht  genau  werden. 

Verfügt  man  über  korrespondierende  mehrjährige  Mittel  des  Luftdruckes  und  der  Tempe- 
ratur, und  sind  die  Barometer  der  Stationen  gut  verglichen,  so  können  die  barometrisch  gemessenen 
Seehöhen  derselben  bis  auf  weniger  als  1  m  mit  den  nivellierten  übereinstimmen.  Da  aber  die  Stationen 
nie  in  derselben  Vertikalen  liegen,  wie  die  Formel  voraussetzt,  so  muss  man  auf  die  , Isobaren- 
Korrektion**  Rücksicht  nehmen,  d.  i.  auf  die  mittleren  Luftdruckunterschiede  im  gleichen  Niveau. 
Darauf  hat  mau  früher  keine  Kücksicht  genommen  und  deshalb  so  häufig  unrichtige  Seehöhen  er- 
halten. Die  neueren  genaueren  Isobarenkarten  bieten  dazu  die  Mittel'.)  Zu  weit  auseinander 
dürfen  aber  die  Orte,  deren  Höhenunterschied  ermittelt  werden  soll,  nicht  liegen,  da  ja  die  zeit- 
lichen Abweichungen  von  der  mittleren  Isobareudifferenz  dann  merkliche  Beträge  erreichen  können. 

Wie  die  Isobaren-Korrektion  in  Rechnung  zu  ziehen  ist,  ersieht  man  aus  einem  Beispiel 
(Seehöhenberechnung  von  Vent  gegen  Triest)  am  Schlüsse  dieses  Abschnittes. 

1)  B  erson  giebt  als  Beispiel  die  Berechnung  einer  Ballonfahrt,  12.  Januar  1894:  B  =  770.0, 
b  «  411.2,  t  =  —9.4°,  t'  —  —15.40,  h  «  4804  m.  Die  Berechnung  nach  Schichten  giebt  aber 
5023  m,  da  die  wahre  mittlere  Temperatur  der  Luftsäule  nahe  0°  war,  statt  — 12.4**  (Temperatur- 
umkehrung  in  den  mittleren  Schichten).  —  Die  Methode  der  Berechnung  nach  Schichten  hat  Ry- 
katchef  schon  vor  längerer  Zeit  vorgeschlagen  S.  Bericht  der  aräonautischen  Kommission  in 
Strassburg  1898.  —  Teisserenc  de  Bort  giebt  an,  diiss  die  barometrisch  gemessenen  Höhen 
seiner  Ballons  sondes  sich  noch  in  Höhen  von  8 — 10  Km  bis  auf  P/o  richtig  erwiesen  haben.  Die 
Ballons  wurden  mittelst  Theodolithen  von  den  Enden  einer  gemessenen  Basis  von  2  Beobachtern, 
die  durch  ein  Telephon  verbunden  waren,  anvisiert  und  die  Höhe  derselben  konnte  derart  auch 
trigonometrisch  berechnet  werden. 

2)  In  dieser  Hinsicht  ist  beachtenswert  das  Buch  von  J.  D.  Whitney,  Contributions  to 
barometric  hypsometrj'  with  tables  for  use  in  California.  1874.  Suppl.  Chapter  1879.  S.  auch 
Williamson,  On  the  use  of  the  barometer  (Geol.  Survey  of  California). 

3)  Für  Mittel-  und  Südeuropa  z.  B.  meine  Isobarenkarten  in  ^Luftdruck Verteilung  etc.* 
Wien  1887,  bei  Hölzel. 
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Handelt  es  sich  um  einzelne  Höhenmessungen ,  welche  auf  die  Ablesungen  an 
bestimmten  Tagen    oder   selbst   zu    bestimmten  Stunden  gegründet  werden  müssen, 
dann  sollte  man  eine  möglichst  nahe  Eeferenzstation  sich  wählen,  damit  die  horizon- 
talen Druckunterschiede  einen  möglichst  geringen  Einfluss  erreichen.     Man  wird  sich 
aber  dann  noch  immer  auf  recht  erhebliche  Fehler  der  berechneten  Höhenunterschiede 
gefasst   machen  müssen.     Um    eine   Abschätzung   der  wahrscheinlichen  Fehler  vor- 
nehmen zu  können,  ziehe  man  die  täglichen  Wetterkarten  zu  Eate,  auf  welchen  der 
Verlanf  der  Isobaren   an  den  zur  Vornahme  der  Messung  verwendeten  Tagen  sich 
verzeichnet  findet.     Liegen    die  Isobaren  im  Messungsgebiet   weit  auseinander,  so 
werden  die  Fehler  relativ  klein  sein,   drängen  sie   sich  dichter  aneinander,   so  hat 
man  ^osse  Fehler  zu  erwarten.     Man  kann  diese  Wetterkarten  sogar  zu  einer  bei- 
läufigen •  „Isobaren-Korrektion"  der  Höhenmessungen  verwenden,   indem  man  das  all- 
gemeine Luftdruckgefälle  auch  für  die  kleine  Strecke  zwischen  Referenzstation  und 
Höhenpunkt  gelten  lässt  und  auf  diese  Strecke  reduziert. 

Auf  den  Einfluss  der  während  der  barometrischen  Messungen  herrschenden 
Windrichtung  auf  die  Resultate  derselben  ist  man  bald  aufmerksam  geworden.  Die 
Windrichtung  ist,  wie  schon  nachgewiesen  worden  ist,  nach  Richtung  und  Stärke 
von  den  Unterschieden  der  Druck  Verteilung  abhängig,  und  derart  haben  die  Ab- 
weichungen oder  Fehler  der  barometrischen  Höhenmessungen  sogar  zu  der  ersten 
Erkenntnis  dieser  Beziehungen  geführt. ') 

Die  Literatur  über  die  barometrische  Höhenmessung  ist  so  gross,  dass  es  nicht  angeht, 
dieselbe  auch  nur  in  bezug  auf  die  wichtigsten  Schriften  hier  zusammenzustellen.  Es  muss  auch 
bemerkt  werden,  dass  die  zahlreichen  Versuche  der  Umgestaltung  und  Verbesserung  der  baro- 
metrischen Höhenformel  zumeist  keine  erhebliche  theoretische  und  praktische  Bedeutung  haben, 
man  kommt  im  wesentlichen  über  die  schon  von  La  place  aufgestellte  Formel  nicht  hinaus. 
Angot  hat  dieselbe  jüngst  in  der  zeitgemässesten  Form  reproduziert  und  vortreffliche  Tafeln  zu 
deren  praktischer  Verwertung  berechnet.^)  Die  Tafeln  von  Angot  sind  jetzt  auch  von  A. 
de  Quervain  separat  in  den  Buchhandel  gebracht  worden  «Strassburg,  Trübner).  In  der  Schrift 
von  Rühlmann  ist  die  Literatur  bis  gegen  das  Jahr  1870  ziemlich  vollständig  zusammengestellt. 
Nachträge  dazu  (nar  ältere  Schriften)  hat  Grassi  geliefert.') 

M.  F.  Kunze,  Beiträge  zu  einem  Literaturverzeichnisse  der  physikalischen  Höhenmessung. 
Zeitschrift  für  Vermesaungswesen.  B.  VHL  1879.  Frgänzungsheft.  Enthält  auch  die  Abhandlungen 
in  Zeitschriften.  Eine  vollständige  Orientierung  über  den  Gegenstand  und  sehr  bequeme  Tafeln 
findet  man  femer  bei  Liznar:  Die  barometrische  Höhenmessung.     Leipzig  und  Wien  1904. 

Beispiele  der  Anwendung  der  vollständigen  und  der  vereinfachten  hypso- 
metrischen Formel. 

L  Ischl,  47043'nördl.  Br.  h  ^  466.9  (nivelliert),  B  -=  721.0,  t  —  7.6",  E  —  6.3,  somit 
E  :  B  =  0  0087. 

Schafberg,  4704O'  nördl.  Br.    h  — ?,    b  -=  614.0,  ti  -=  1.7",  e  «■  4.2,  daher  e  :  b  =  0.0068. 

Luftdruck-  und  Temperatunnittel  korrespondierend  an  beiden  Stationen,  I-ruftdruck  mit 
Schwerekorrektion  versehen. 

1)  Man  8.  die  interessante  Abhandlung  von  A.  Ermann  in  Pogg.  Annulen.  B.  88.  1853. 
Über  einige  barometrische  Beobachtungen  und  die  Folgerungen,  zu  denen  sie  veranlassen.  S.  260 
und  387.  Früher  schon  hatte  Erman  auf  die  Unterschiede  des  Luftdruckes  im  Meeresniveau 
aufmerksam  gemacht.  Schumachers  Astronomisches  Jahrbuch.  1810.  S.  auch  Zeitschrift  f. 
Met.     XHL     1873.     S.  374. 

2)  Angot,  Sur  la  formule  barometrique.  Annales  du  Bureau  Central  Met.  Memoires  de 
1896.     B.  159  bis  195. 

3)  In  dem  oben  citierten  Buche.     S.  auch  Zeitschrift  f.  Met.     B.  XII      1877.     S.  352. 
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Mittlere  Temperatur  (7.0  -f  1.7) :  2  «  4  65,  1  +  ot  «  1.0171 

log  B  «  2.85794  log  D  «  8.84367  h  «  1305.7 

log  b   ==^  2.78817  log  A>)  —  4.26482 

D  =x  0.06977         log  (1  +  at)   ^  0.00736 
log  h  =  3.11585 
Korrektion  für  die  Luftfeuchtigkeit  0.377  [(0.0087  -f-  0.0068) :  2]  -«  0.00292.     Diese    Kor- 
rektion beträgt  demnach  nicht  ganz  0.3  Proz.,  Feuchtigkeitskorrektion  h  (0.00294)  ~  3.81  m. 

Korrektion  wegen  der  Schwereänderung  mit  der  geographischen  Breite  (über  45^  negativi. 
Mittlere  Breite  47^44',  0.0026  cos  2  y>  =  0.0025,  Korrektion  für  h  ««  —  0.33  m. 

Korrektion  für  die  Schwereänderung  mit  der  Höhe  (stets  positiv)  mit  Rücksicht  aaf  die 
Attraktion  des  Berges,    z  =»  467,  h  a«  1309,  somit: 

[2  z  -f  (5  :  8)  h]  :  R  «  1752  :  R  «  0.00027, 
Betrag  somit -j- 0.35. 

Die  beiden  Schwerekorrektionen  heben  sich  also  im  vorliegenden  Falle  fast  auf.  Der  korri- 
gierte Höhenunterschied:  Baronietemiveau  Ischl  —  Barometemiveau  der  Station  auf  dem  Gipfel 
des  Schaf berg  «  1305.7  -f  3.8  «  1309.5. 

Eine  sorgfältige  Triangulation  ergab  1309.2  m.  Auf  die  grosse  Übereinsthnmung  ist  kein 
besonderes  Gewicht  zu  legen,  da  ein  kleiner  Temperaturfehler  dieselbe  schon  aufheben  würde  ('/• 
Grad  z.  B.  giebt  0.2  Proz.  =  2.6  m  Fehler). 

Hätte  man  nur  den  Dampfdruck  an  der  unteren  Station  allein  in  Rechnung  gestellt,  wie 
das  zumeist  der  Fall  sein  muss,  so  hätte  man  nach  S.  614  die  Korrektion  wegen  der  Luftfenchtig- 
keit  =  0.52  X  6.3  X  1.3  X  0.87  «  3.7  m. 

Also  vollkommen  übereinstinnuend,  vielleicht  sogar  genauer,  weil  die  Annahme  eine^ 
mittleren  Dampfdruckes  (E  -\-  e)  :  2  denselben  zu  hoch  ansetzt. 

Natürlich  rechnet  man  praktisch  nach  Tafeln  viel  rascher  und  bequemer,  verliert  aber  dabei 
den  Betrag  der  einzelnen  Korrektionen  aus  dem  Auge. 

II.  Vent  im  Ötzthale,  46052'.     h  =  ?,  b  «  610.9  mm,  ti  «  0.7". 
Triest,  45"39',  h  -=  26  m,  B  —  759.1,  t  -=  13.0. 
Temperatursumme  t  +  ti  =  13  7°,  1  -4-  0.002  (t  +  t')  =  1.0274. 

log  B  =r  2.88030  log  D  «  8.97465  h  «  1788.7  m 

log  b   ==  2.78597  log  A')  ^  4.26616 

D  «  0.09433         log  (1  -f  at)  -«  0.01174 
log  "h  «  3.25255 
Schwerekorrektion  wegen  mittlerer  Breite  46^15',  0.000113  h  =  —0.20. 
Schwerekorrektion  wegen  Seehöhe  (positiv)  (1789  :  R)  h  «  0.00028  h  «=+0.50, 
somit  korrigierte  Seehöhe  1788.7  +  0.3  «  1789.0  +  26  «=  1815  Seehöhe. 

Fehler  dieser  Rechnung.  Triest  liegt  auf  der  Isobare  761.4,  Vent  nach  der  Isobaren- 
karte sehr  nahe  auf  763.0,  Differenz  1.6;  es  ist  somit  zu  rechnen  mit  einem  derart  korrigierten 
Luftdruck  zu  Triest,  also  mit  759.1  -|-  1.6  ««  760.7  mm  (in  26  m). 

Ferner  Schwerekorrektion  wegen  der  Breite.  Zu  Triest  beträgt  dieselbe  -{-  0.04,  in  der 
Breite  von  Vent  +0.12,  Differenz  +0  08.  Triest,  auf  die  Breite  von  Vent  korrigiert,  hat  deshalb 
einen  um  0.08  höheren  Luftdruck,  und  da  die  Stationen  vertikal  unter  einander  liegen  sollten, 
ist  mit  diesem  korrigierten  Luftdruck  zu  rechnen,  also  mit: 

760.7  +  0.08  «  760.78  (in  26  m). 
Die  richtige  Rechnung  stellt  sich  daher  so: 

log  760.78  «  2.88126  log  D  —  8.97905 

log  610.90  =»  2.78597  log  A  «  4.26616 

J  =  0.09529         log  (1  +  «t)  =  0.01174 
log  h  «  3.25695 
h  =  1807.0,  fällt  somit  um  mehr  als  18  m  höher  aus.     Die  übrigen  Korrektionen  werden 
(wegen  ihrer  Kleinheit)  dadurch  nicht  geändert.     Die  Seehöhe  des  Barometers  in  Vent  war  dem- 
nach 1807.3  +  26  =^  1833  m,  da  die  Zehntelmeter  vollständig  unterhalb  der  Fehlergrenze  liegen. 

1)  18457,  da  Schwerekorrektion  fehlt  und  Feuchtigkeit  nur  genähert  in  Rechnung  gestellt 
werden  kann. 
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Auf  diese  Isobarenkorrektion  bei  entfernteren  Keferenzstationen,  sowie  auf  die  Ungleichheit 
des  Einflusses  der  Schwere  auf  die  (unkorrigierten)  Barometerstände  bei  merklichem  Breiten- 
unterschied hat  man  früher  meist  keine  Rücksicht  genommen.*) 

Die  Korrektion  für  die  Abweichung  der  Breite  der  Stationen  von  der  Normalbreite  45^  be- 
trägt zwischen  35"  und  55°  Breite  ca.  0.75  (y  —  45)  m  (bei  10°l,  für  Triest  somit  0.45,  für  Vent 
1.42,  der  Unterschied  ist  somit  nahe  1  m,  um  welchen  Betrag  die  Seehöhe  von  Vent  zu  klein  ge- 
funden wird,  wenn  man  mit  der  mittleren  Breite  rechnet. 

Kennt  man  die  Isobare,  auf  welcher  ein  Ort  liegt,  d.  h.  dessen  Luftdruck  im  Meeresniveau 
nach  einer  guten  Isobarenkarte,  so  rechnet  man  natürlich  kürzer  mit  dieser.  Die  mittlere  Tem- 
peratur am  Meeresniveau  entnimmt  man  entweder  einer  Isothermenkarte  oder  ermittelt  dieselbe 
einfach  aus  der  genäherten  Seehöhe  A  log  (B  :  b),  die  man  ohnehin  rechnen  muss.  Im  vor- 
liegenden Falle  hätte  man  etwa  18.0  Hektometer  multipliziert  mit  0.0,  giebt  10.8,  dazu  0.7,  also 
t  -[-  ti  a«  11.5;  die  Isothermenkarte  giebt  12°,  somit  t  +  ti  =»  12.7°  etwa,  B  «  763.0.  Man  erhält 
dann,  da  die  Schwerekorrektion  wie  oben  nur  +0.3  beträgt,  als  Seehöhe  1827.6  m.  Der  Unter- 
schied von  10  m  ist  auf  Rechnung  der  hier  niedriger  angenommenen  Temperatur  zu  setzen. 

Kontroll rechnung  der  Seehöhe  nach  dem  benachbarten  Marienberg.  46° 42'  nördl.  Hr., 
h  =  1335.4  (nivelliert),  B  =«  648.86  (mit  Schwerekorrektion),  Isobarenkorrektion  ca.  -f-  0.0,  korri- 
gierter Barometerstand  649.46,  t  »^  5.9,  £  =^  4.8,  also  für  Vent  zu  nehmen  e  »  4.8  X  0.84  —  4.0. 
Schwerekorrektion  für  Vent  (für  47°)  +  0.12,  für  1800  m  —0.22,  somit  —0.10,  korrigierter  Ba- 
rometerstand 610.8  mm. 

Mit  diesen  Daten  erhält  man  aus  der  kompletten  Höhenforniel  für  den  Höhenunterschied 
Vent-Marienberg  497.9  m,  somit  Seehöhe  1833.3,  mit  der  Rechnung  nach  Triest  und  den  nötigen 
Korrektionen  zufällig  völlig  ühereinstiminend. 

1)  Es  beträgt  die  Änderung  der  Schwerekorrektion  der  Queeksilberbarometerstände  wegen 
der  Breite  zwischen  35°  und  55° ,  wenn  d  y  der  Breiteunterschied  der  höheren  gegen  die  niedrige 
Station  ist  und  in  Graden  ausgedrückt  wird: 

db  «  0.00009  hdfp. 

Nun  ist  für  kleinere  Höhenunterschiede  bekanntlich 

7091 
dh  =. (1  +  «tidb, 

somit  dh  =  —0.72  (1  +  ni)d'f. 

Der  Einfluss  der  Breitenkorrektion  beträgt  somit  0.7  m  für  1**  Breiten differenz  oder  etwas 
mehr  als  O.Ol  m  pro  Minute. 
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die  sich  während  des  Druckes  als  wünschenswert  ergeben  haben. 


Zu  S.  13.  Kohlensäure-Absorption.  Nach H.  Rubens  und  Ladenbu  rgr  hat 
die  Kohlensäure  ausser  bei  A  «=  2.6  und  ;i  =  4.4  auch  bei  A  =  14.7  u  ein  starkes 
Absorptionsband.  Die  Absorption  bei  dieser  Wellenlänge  ist  für  die  von  der  Erd- 
oberfläche ausgesendeten  Wärmestrahlen  die  überwiegende,  sie  wird  zu  rund  22  *V'o 
gefunden  für  den  COi  Gehalt  der  Atmosphäre.  Die  Energie  der  Strahlung-  eines 
schwarzen  Körpers  von  der  beiläufigen  mittleren  Temperatur  der  Erde  ist  bei 
k  —  2.6  noch  unmerklich  und  auch  bei  k  =  4.4  noch  10  mal  geringer  als  bei  ;i  ==  !  4.7. 
Es  überwiegt  demnach  der  Einfluss  des  langwelligen  Absorptionsbandes 

Zu  S.  23.     Änderungen   der  Intensität  der  Sonnenstrahlung.      Die 
regelmässigen  Messungen  der  Intensität  der  Sonnenstrahlung  mittelst  des  Bolospectro- 
graphen  an  völlig  wolkenlosen  Tagen  haben  L  angle y  in  letzter  Zeit  zu  dem  Schiasse 
geführt,   dass  diese  Intensität  beträchtlichen  Schwankungen   zu    unterliegen   scheint. 
Die  Bestimmungen  von  Okt.   1902  bis  März  1903  ergaben  als  „Solar  Constante"    2.19 
Calorien,  vom  April  1903  —  Dez.  1903  aber  nur   1.99,  dagegen  Januar  und  Februar 
1904  wieder   2.14    Cal.  Die  Solar  Constante  hat  demnach  um  circa  10  "/o  abgenommen 
im  Jahre  1903.    dann    wieder  zugenommen.     Die  Abnahme    betriflft    namentlich    die 
ultraviolette  Strahlung.     Nach  dem  Stefan'schen  Strahlungsgesetz  würden  10  "/o  Ab- 
nahme der  Solar  Constante   einer  Temperatur- Abnahme   der  Erdoberfläche   um    7,5^* 
entsprechen,  welche  aber  wegen  der  kurzen  Dauer  der  Fluctnation   nicht    in  vollem 
Maasse  zur  Geltung  kommen  könnte.     Langley  glaubt  in  der  That  aus  den  Tempera- 
tur-Beobachtungen auf  den  Continentalflächen  der  gemässigten  Zone  eine  Temperatur- 
abnahme um  2"  in  dem  obigen  Zeitraum  konstatieren  zu  können.     Die  Ursache  dieser 
Änderungen  der  Sonnenstralilung  kann  nur  in  einem  Wechsel  der  Absorption  in  einer 
der  die  Sonne  umgebenden  Hüllen  gesucht  werden. 

In  der  That  ergab  die  Untersuchung  des  Sonnenbildes  mit  dem  Spectrobolometer 
die  Absorption  der  Sonnenhülle  im  Februar  1904  bedeutend  geringer  als  sie  im 
Februar  1903  gewesen  war. 

Es  scheint  also,  dass  wir  von  nun  an  bei  Untersuchungen  der  Schwankungen 
der  Jahrestemperaturen  an  der  Erdoberfläche  mit  Änderungen  der  Intensität  der 
Sonnenstrahlung  werden  rechnen  müssen,  und  daß  fortlaufende  Messungen  der  letzteren 
unbedingt  nötig  werden. 

Zu  S.  07  und  40S.  Temperatur-Abnahme  mit  der  Höhe  über  dem  Nord 
Atl.  Ozean   in    der  Passatregion  im  W.  der  Kanarischen  Inseln.    Die  Drachenaufstiege 
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August  1904  auf  der  Yacht  des  Fürsten  von  Monaco,  von  Hergesell  ausgeführt, 
ergaben:  unterste  Schicht,  starke  Temperaturabnahme  1^  pro  100  m  bis  gegen 
600  m,  Feuchtigkeit  zunehmend,  dann  Sprung,  Temperatur  steigt,  Feuchtigkeit  nimmt 
ab,  hierauf  kam  eine  Inverssionsschicht  von  1000  m  und  darüber,  oberhalb  abermals 
adiabatische  Wärmeabnahme  und  geringe  Feuchtigkeit,  die  spez.  Feuchtigkeit  bleibt  con- 
stant  (absteigende  Luftströmung).  Der  NE.  Passat  herrschte  bis  zu  etwa  1 200  m,  in 
4500  m  fand  man  NW.  Im  Allgemeinen:  Regime  eines  Barometermaximums  (NGrenze 
des   Passats).     Die  Beobachtungen  am  9.  August  1904  ergaben: 

Höhe  ^fJiTÜ"     200       400       oOO       600       800       1006      1200      2000      3000      4000       4500  m 

Temp.  23.0      20.5      18.5      18.0      18.9      24.5       26.4       26.2       18.0        9.0         1.5  5.6 

Rel  Feucht.     80         88         88         93         90         35  16  16  21  30  40  47  > 

In  der  Höhe  der  Inversionsschichte  ändert  sich  die  Windrichtung  oft  plötzlich 
und  nimmt  an  Stärke  ab.  In  der  unteren  adiabatischen  Schichte  herrschte  der  N  E 
Passat  mit  circa  7 — 8  m;  der  NW.  oder  SE.,  der  in  der  höchsten  Schichte  angetroffen 
wurde,  hatte  nur  3—4  m  Geschwindigkeit.  ^ 

Zu  S.  114.  Mittlere  Temperatur  der  Breitegrade  und  mittlere  Temperatur  der 
Nördlichen  Halbkugel. 

Mittlere  Temperatur  der  Breitegrade  nach  Mohn^). 

60°  65»  70»  750  80°  85°  90« 

Jan.       —16.1       —23.0       —26,3       —29.0       —32  2       —38.1       —41.0 
Juli  14.1  12.4  7.3  3.4  2.0  a3         —1.0 

Jahr        —1.1         —5.8       —10  7       —14.7       —18.1       —21.2       —22.7 

Mittelst  dieser  neuen  Temperaturmittel  und  den  älteren  von  Spitaler  (55  '*  bis 
Äquator)  habe  ich  die  folgenden  mittleren  Temperaturen  der  nördlichen  Halbkugel 
neu  berechnet. 

Mittlere  Temperatur  der  Nördlichen  Halbkugel. 

300— Äquator        1        Pol— 30*^ 

.500  !  .500 

22.8  —  7.2 

27.2  I  17.9 

25.2  i  5.0 

Temperaturabnahme  mit  der  Höhe, 
werten  Unterschied  in  den  Verhältnissen  der  W^ärmeabnahme 

unteren  und  in  den  sehr  hohen  Schichten  der  Atmosphäre  ist  Teisserenc  de  Bort  durch 
seine  so  zahlreichen  Ballonaufstiege  aufmerksam  geworden.  In  den  mittleren  Schichten 
zwischen  3  bis  9  oder  10  km  verlaufen  die  Isothermen  so  ziemlich  parallel  und 
bleiben  es  auch  bei  den  Änderungen  ihrer  Höhenlage.  In  den  untersten  Schichten 
giebt  es  bekanntlich  oft  Inversionen  und  geschlossene  Kurven  (zu  warme  oder  zu  kalte 
Käume),  und  eigentümlicherweise  auch  in  den  hohen  Schichten,  in  der  isothermen 
Zone,  wo  die  gi'össte  Unregelmässigkeit  herrscht.  Die  Isothermen  steigen  da  oft  3 — 4  km 
vertical    aufwärts,  anderswo   nehmen   sie   geschlossene    Formen   an.      Die   Zone,   wo 

1)  Über  die  jüngsten  Expeditionen  des  Fürsten  von  Monaco  (Hergesell)  und  von  Rotoh  u. 
Teisserenc  de  Bort  (H.  Clajton)  im  Sommer  1905  im  Atlantischen  Ozean  liegen  noch  keine  spe- 
ziellen Berichte  vor.  Die  letztgenannte  Expedition  fand  über  dem  Passat  in  einer  Höhe  von 
circa  4  km  südliche  und  südwestliche  Strömungen,  und  Ostwind  in  der  Äquatorialregion,  ganz 
entsprechend  der  Theorie. 

2)  Norwegische  Nordpolar-Expedition.     VT.  Bd.     1905.     Mohn,  Meteorologie  p.  575. 
Hann,  Meteorologie.  40 


Pol— 65« 

65« -30« 

Fläche              .094 

.406 

Januar        —  28.8 

—  2.1 

Juli                     6.0 

20  7 

Jahr            — 13.1 

9.2 

Zu  S.    123. 

T  e  m  p  e  r 

30«— Äqu. 

Pol-Aqu. 

.500 

1.000 

22.8 

7.8 

27.2 

22.5 

25.2 

15.1 

Auf  einen 

bemerkens- 

mit  der  Höhe   in  den 
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die  Temperaturabnahme  aufhört,  setzt  den  aufsteigenden   oder  niedersinkenden   Be- 
wegungen eine  Grenze  meint  T.  d.  B. 

Zu  S.  122  u.  131. 
(Wahrer)  Luftdruck  und  Temperatur  in  verschiedenen  Seehöhen  über 

Mittel-Europa  im  Jahresmittel  nach  Km. -Intervallen. 
Seehöhe  0123  4  5  6  7  8  9  10  km 

Temp.  10.0     5.3     0.2     —4.9     —101     —16.3     —22.9     -29  9     —37.1     —44.3      —50.3 

Mittlere  Temperatur  jeder  Luftsäule  bis  zu  diesen  Höhen 
Mitteibis       —       7.6       5.2       2.7         0.1.        —2.5       —5.4       —8.4      —11.5     -14.8      — 18.0 
Luftdruck  762.0  674.9  596.6  526.1     462.7       406.5         355.0       309.5         268.8        232.5        200.5 

—  Wnter    —4         2       6  8  10  12  12  13  13  13  13 

Die  Temperaturen  sind  hier  etwas  höher  als  auf  S.  122,  weil  ich  für  die  Tem- 
peraturbnahme  in  der  untersten  Stufe  von  0 — 500  m  von  den  Beobachtungen  auf  dem 
Eiffelturm  ausgegangen  bin,  die  allein  alle  Tagesstunden  umfassen,  während  die 
Drachenaufstiege  bei  Berlin  zumeist  Vormittags  stattfinden  und  deshalb  eine  etwas  zu 
rasche  Wärmeabnahme  liefern.  Aus  den  wahren  Tagesmitteln  des  Eiffelturms  glaube 
ich  annehmen  zu  können:  0  bis  500  m  Jahr  0,42  (Winter  0,21,  Sommer  0:57).  Für 
500/1000  mgeben  die  Drachenaufstiege  zu  Berlin  0,52,  Blue  Hill  0,50  (Jahr),  weshalb 
ich  oben  für  0  bis  1  km  0,47**  genommen  habe. 

Den  Zehntel  Mm  des  Luftdruckes  ist  natürlich  keine  Bedeutung  beizulegen, 
obgleich  der  Wasserdampfgehalt  der  Luft  (nach  Süring)  und  die  Schwere  Correction  be- 
rücksichtigt worden  sind.  Ich  habe  auch  die  Barometerstände  für  Winter  und  Sommer 
berechnet,  aber  oben  nur  die  Differenz  Sommer- Winter  angegeben,  die  genügt.  Z.  B. 
10  km  Winter  200,5 — 6,5  =  194,  Sommer  207  km.  Im  Meeresniveau  wurden  für 
den  Winter  765,  für  den  Sommer  701  Mm  angenommen. 

Zu  S.  210.  Wolken-Etagen.  Süring  hat  aus  den  Wolkenmessungen  zu 
Bossekop,  Pawlowsk,  Upsala,  Potsdam,  Blue  Hill,  Washington  und  Manilla  die 
mittleren  Höhenschichten  der  grössten  Häufigkeit  der  Wolken  berechnet.  Das 
Resultat  war:  5oO,  2000,  4300,  6500,  8300  und  9900  Meter;  entsprechend  den 
Wolkenformen:  stratus,  cumulus,  Altostr.  und  Alto-Cu,  Cirro-Cu.,  Cirrostratns 
und  Cirrus.  (Schichtbildung  in  der  Atmosphäre.  Hlustrierte  aeronautische  Mitth. 
(1901  p.  97.) 

Zu  S.  235.  Luke  Howard  hat  schon  1811  aus  eigenen  Versuchen  gezeigt, 
dass  der  Wind  die  Ursache  der  geringeren  Regenmenge  in  hoch  aufgestellten  Regen- 
messern ist.     S.  Met.  Zeitschr.  B.  XVL  (1S81)  S.  522. 

Zu  S.  287.  Zunahme  der  Windgeschwindigkeit  mit  der  Höhe.  Die 
Drachenaufstiege  zu  Berlin  (Gesamtsumme  der  Beobachtungen  960  rund)  und  zu  Hald 
Jütland,  132  Beobachtungen)  ergaben  folgende  mittlere  Windgeschwindigkeit  m.  s.  in 
verschiedenen  Höhen.     We gener  (Beiträge  f.  Physik  d.  Atm.  S.  134.) 

Höhe  0         200         500         1000         1500         2000         2500  m 

Berlin         4.2         7.6  9.9  10.4  10.5  13.4  16.5  m.  s. 

Hald  10.4       10.8        13.9        11.8         12.9  16.4         (14.0)   „    „ 

Zu  S.  3S9.  Walire  Windbahnen  in  einem  fortschreitenden  Sturm.  Wird  ein- 
gehend behandelt  in  einer  im  Erscheinen  begriffenen  Publikation  von  S.  Shaw. 
Trajectories    of    air    in    travelling    storms.    Part.    L    London    Met.    Office    Nr.   174. 


Nachträge  und  Zusätze  627 


S  h  a  ^w  macht  aufmerksam,  dass  in  Stürmen   mit  stark  convergierenden  Windbahnen 
grosse  Regenmengen  fallen,  dagegen  in  solchen  mit  wenig  convergenten  nur  geringe. 
Zu  S.  292.    Änderung  der  Windgeschwindigkeit  mit  der  Höhe  und 
deren  tägliche  Periode. 

Die  Drachenbeobachtungen  vom  Blue  Hill  aus  haben  ergeben  «Mittel  von  13.  Beob). 
Mittlere  Zunahme  der  Windstärke  mit  der  Höhe  bei  Nacht  (10>/2^*p.) 
Höhe  25         200         500         1000         1500         2000  m 

Geschwindigkeit     1.8         7.9         12.5         10.3  9.7  9.7  m  sec. 

Änderung  vom  Tag  zur  Nacht 
Nacht  —  Tag  —1.5  +0.3  +4.9  +0.2  —1.1  -  0.9  m  sec. 
Zwischen  300  und  1000  m  nimmt  die  Windgeschwindigkeit  bei  Nacht  rascher 
zu  als  in  grösseren  Höhen.  In  dieser  Schichte  findet  eine  abnorme  Zunahme  der 
Windstärke  statt,  die  durch  den  Luftaustausch  zwischen  den  unteren  und  oberen 
Schichten  allein  nicht  völlig  erklärt  wird.  Ferner  wird  in  Höhen  über  1500  m  die 
Windstärke  bei  Nacht  wieder  kleiner  als  bei  Tag.  (Helm  Clay  ton.  Annais  Harvard 
Coli.  Observ.  Vol.  LVIII.  P.  I.  Cambridge  1904). 

Zu  S.  406.     Anmerkung  2)  Berichtigung:  Bei  der  Ballonfahrt  im  Januar  1905. 

S.  Louis  wurde  in  48700  feet  (14800  m)  eine  Temp.  von  —  111  o  Fahr.  = 79.4  •» 

Cels.  constatiert  (nicht  —  85.6). 

Zu  S.  407.  Temperaturabnahme  in  Cyclonen  und  Anticyclonen 
Nach  L.  Rotch  gaben  34  Drachenaufstiege  zu  verschiedenen  Jahreszeiten  von  Blue 
Hill  aus  die  mittlere  Temperaturabnahme  in  den  Hoch-  und  Niederdruckgebieten, 
bis  zu  3650  m  nahezu  gleich  zu  1«)F.  pro  376  feet  =  0,48 5^  Gel.  pro  100  m.  „Ob 
die  Luftsäule  wärmer  oder  kälter  ist,  hängt  hauptsächlich  von  der  Anfangstemperatur 
am  Boden  ab".  Conferenz  der  internationalen  Aeronautischen  Commission  zu  St. 
Petersburg  1904  Bericht  (1905)  S.  93.  Ebenso  sagt  Bigelow,  dass  die  Temperatur- 
abnahme in  warmen  und  kalten  Luftströmungen  die  gleiche  ist. 

Die  Ursache  der  Verschiedenheit  der  Resultate  liegt  in  der  verschiedenen  Methode 
der  Berechnung.  Die  von  Teisserenc  de  Bort  und  mir  angewendete  Methode  ist 
einwandfrei.  Die  neueste  Berechnung  der  Drachenaufstiege  zu  Berlin  und  in 
Jütland  von  S.  Gren ander  hat  die  gleichen  Resultate  geliefert.  (Archiv  f.  Math. 
Astron.  Physik,  Stockholm  B2  Nr.  7  Upsala  1905.  Les  gradients  verticaux  de  la 
Temperature  dans  les  Minima  et  dans  les  Maxima  barometriques.)  Die  allgemeinsten 
Ergebnisse  derselben  sind  (ich  habe  bei  Ableitung  der  Mittelwerte  Berlin,  wegen  den 
viel  zahlreicheren  Beobachtungen,  das  doppelte  Gewicht  gegeben) : 

Temperatur -Abnahme  pro  100  m  im  Winter 

Hochdruckgebiete  Niederdruckgebiete 

0—1         1—2        2—3  km        Mittel  0—1         1—2         2—3  km        Mittel 

0.33«         0.34«  0.42«  0.36  0.55  0.53  0.56  0.55 

Im  Sommer  ist  der  Unterschied  (0— 2000  m)  gering  0,63  (Max)  gegen  0,64 
(Min.).  Nach  den  Sectoren  der  Hoch-  und  Niederdruck  gebiete  erhält  man  im  Mittel  von 
0  bis  3  km  für  den  Winter  und  0 — 2  km  für  den  Sommer: 
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Hochdruck 

Niederdruck 
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N           E 
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E          S 
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.41        .46 
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.55 

.39        .55 

.71 
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.65        .68 

.68 

.50 

.47 

.72        .72 

.64 
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In  den  Barometer-Maxima  nimmt  in  allen  Quadranten  die  Temperatarabnahme 
vom  Winter  zum  Sommer  zu,  in  den  Barometer-Minima  nur  in  den  E.  und  S.-  Qua- 
dranten, in  den  N.  und  W.-Quadranten  nimmt  sie  ab. 

Die  Wärmeabnahme  zeigt  sich  auch  hier  in  den  Barometer-Minima  rascher  als 
in  den  Barometer-Maxima,  doch  verschwindet  die  Differenz  in  grossen  Höhen. 

Zu   S.  408.     Temperatur-Ümkehrungen    in    Anticyclonen.       Die    im 
Sommer  in  Anticyclonen  infolge    der   herabsinkenden  Luftbewegung    zuweilen     vor- 
kommenden (kürzer  dauernden)  Temperatur-Inversionen  sind  von  besonderem  Interesse. 
Sie  lassen  sich  dann   keinesfalls  auf  eine  Erkaltung  der  erdnahen  Schichten    durch 
Wärmeausstrahlung  zurückzuführen.     Die  unteren  Luftschichten  können  dann   g-leich- 
falls  überwärmt  sein,  aber  nicht  bis  zur  Grenze  einer    adiabatischen  Temperatnrab- 
nahme,  während  letztere  in  den  oberen  Schichten  herrscht.     Diese  bleiben  dann  trotz 
der  Erwärmung  der  unteren  Schichten  potentiell  wärmer,   die   herabsinkenden   Luft- 
massen können  deshalb  in  dieselben   nicht   eindringen,   sondern  breiten   sich    an    der 
Grenzschichte  der  adiabatischen  Temperaturabnahme   horizontal   aus.     Einen    solchen 
Fall   vom  Sept.    1900   hat   W.   Brückmann   spezieller   untersucht.     Am    15.    Sept. 
z.  B.  reichten  die  vom  Boden  her  erwärmten  Luftschichten  bis  zu  etwa  1600  m,   ober- 
halb   begann    die    adiabatisch    stärker  erwärmte  Schichte.     Die  positiven  Temperatur- 
abweichungen waren  auf  den  hohen  Bergen  (Säntis,  Eigi)  grösser  als  in  der  Niederung. 

Zu  S.  4()0.  Bigelow.  Über  die  Cyclonen  und  Anticyclonen  der  Vereinigten 
Staaten.  Allgemeine  Sätze:  1.  Strömungen  von  verschiedener  Temperatur  in 
den  unteren  Schichten  der  mittleren  Breiten  erzeugen  die  cyclonischen  und  die  anti- 
cyclonischen  Circulationen. 

2.  Das  Maximum  und  Minimum  der  Temperatur,  die  warmen  und  kalten  Gebiete 
liegen  nicht  in  den  Centren  der  Circulationen  sondern  zwischen  denselben. 

3.  Die  Configuration  der  localen  Isobaren,  als  unterschieden  von  den  Isobaren, 
welche  die  allgemeine  Circulation  unterhalten,  ist  dieselbe  in  allen  Niveaus  und  von 
gleichem  T}T)us  wie  an  der  Erdoberfläche. 

4.  Diese  Isobaren  vermindern  sich  an  Zahl  mit  zunehmender  Höhe,  bis  sie  in 
massigen  Höhen  in  der  allgemeinen  Circulation  verschwinden,  sie  kehren  aber  nicht 
um  in  der  Höhe  (von  cyclonal  zu  anticyclonal  und  umgekehrt). 

5.  Luftmassen  strömen  beständig  durch  die  Cyclonen  und  die  Anticyclonen,  so 
dass  die  Circulation  stets  neue  Luftmassen  aufnimmt  und  nicht  auf  einer  cyclischen 
Wiederkehr  derselben  Luftmassen  beruht. 

Die  geschlossenen  Isobaren  der  Depressionsgebiete  kehren  in  den  hohen  Regionen 
nicht  um  in  geschlossene  Isobaren  des  Hochdruckes,  die  geschlossenen  cyclonischen 
Isobaren  behalten  ihre  Krümmung,  weiten  sich  aber  in  der  Höhe  aus,  werden  ver- 
wischt und  verschwinden  beim  Eindringen  in  die  obere  Ostwärtsdrift.  Dies  ist  ein 
Schluss  ohne  Ausnahme  und  fundamental  für  alle  Cyclonentheorien.  Die  Circulation 
ist  nach  einwärts  gerichtet  in  allen  Schichten  bis  zum  Untergang  der  Strömung  in  der 
allgemeinen  Ostdrift.  Es  findet  keine  Umkehr  der  (Tradienten  statt  und  kein  Aus- 
fliessen  der  Luft  in  den  oberen  Schichten  der  Cyclone. 

Dieses  Resultat  ist  auf  'A  von  einander  unabhängigen  Wegen  erhalten  worden : 
Es  beruht  1.  auf  den  Wolkenbeobachtungen  an  150  Stationen  während  25  Jahren, 
2.  auf  den  Wolkenbeobachtungen  mittelst  Theodolith  und  Nephoscop  1S96  und  isy7 
und  3.  auf  Construction  der  Isobaren  in  den  Vereinigten  Staaten  und  in  Canada. 
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Die   Wetterkarten    für   die    hohen  Schichten,   die  Theodolith-    und  Nephoscop 
beobachtungen  1896/97  sowie  die  nach  den  neuen  Ermittelungen  construierten  Isobaren 
zeigen ,  dass  die  allgemeine  Circulation  und  die  localen  Circulationen  in  einander  über- 
g-eben  und  die  beobachteten  Cyclonen  und  Anticyclonen  bilden.     Die  Quelle  der  Energie 
für   die  allgemeine  Circulation  ist  die  Sonnenstrahlung   in  den  Tropen  und  jene  für 
die   localen  Strömungen  liegt  in  den  einander  entgegen  und  untereinander  fliessenden 
Strömungen  verschiedener  Temperatur  in  den  unteren   Schichten.     Der  Temperatur- 
unterschied  und  nicht  eine  verschiedene  Geschwindigkeit  der  nebeneinander  fliessenden 
Luftströme  liefert  die  Energie  der  Cyclonen,  auch  nicht  die  Condensationswärme  oder 
eine   locale  Überhitzung  der  unteren  Schichten. 

Im  Winter  ist  die  cyclonische  Circulation  ausschliesslich  auf  die  unteren  Niveaus 
beschränkt  und  erlischt  bald  beim  Eindringen  in  die  rasche  obere  Ostwärtsdrift. 
Im  Frühsommer  schon  und  dann  im  Sommer  erstrecken  sich  die  Strömungen  höher 
hinauf  und  im  April  und  Mai  ist  das  Niveau  von  lOOOOFuss  ebenso  stark  beein- 
fliisst,  wie  im  Januar  und  Februar  das  Niveau  von  3500  Fuss.  Die  Geschwindigkeit 
der  oberen  Ostwärtsdrift  nimmt  gegen  den  Sommer  hin  ab  „und  es  steht  in  den 
warmen  Monaten  der  cyclonischen  Aktion  mehr  Oberflächenwärme  zur  Verfügung,  als 
im  Winter,  der  Ausgleich  der  Temperatur  kann  dann  erst  in  einem  höheren  Niveau 
gefunden  werden".  Im  Jahresdurchschnitt  findet  man  das  Maximum  der  cyclonischen 
Circulation  im  strato  cumulus  Niveau,  d.  i.  etwa  in  IS — 7  km  über  der  Erdoberfläche, 
im  Winter  tiefer,  im  Sommer  höher. 

Die  jüngsten  Darlegungen  von  H.  H.  Hildebrandson  stehen  vielfach  in 
guter  Übereinstimmung  mit  obigen  (Rapport  sur  les  observations  intern,  des  nuages. 
II.  üpsala  1905.  S.  23  und  32/35  belegt  durch  zahlreiche  Isobarenkärtchen  etc.)  — 
Mächtigkeit  (Höhe)  der  Cyklonen.  Die  „Satelliten"  des  grossen  Polarwirbels 
sind  wie  schon  erwähnt,  im  Norden  ihres  Zentrums  von  einer  gewissen  Höhe  an 
nicht  mehr  geschlossen.  Wenn  aber  eine  Depression  im  Süden  (nördl.  Halbk.)  eines 
Barometer-Maximums  vorbeipassiert  so  hat  der  Wirbel  eine  beträchtliche  Höhe  auch 
im  Norden  und  NW  vom  Zentrum.  —  Die  Höhe  der  Anticyclonen  ist  im  Allgemeinen 
grösser  als  die  der  Cyclonen,  namentlich  in  niedrigen  Breiten,  wie  Ackerblom  und 
neuerlich  Grenander  gezeigt  haben,  —  Man  kann  daher  sagen,  dass  die  Barometer- 
Maxima  das  Hauptphänomen  sind,  und  dass  sie  bis  zu  einem  gewissen  Grade  die 
Bewegungen  der  Cyclonen  dirigieren.  — 

Die  Ursache  des  allgemeinen  Fortschreitens  der  Depressionen  von  West  nach 
Ost  muss  in  dem  grossen  Polarwirbel  gesucht  werden,  dessen  Existenz  die  Theorie 
fordert,  und  der  durch  die  Isobarenkarten  für  grössere  Höhen  und  durch  die  Wolken- 
beobachtungen definitiv  nachgewiesen  ist.  —  Es  ist  wahrscheinlich,  dass  mindestens 
ein  grosser  Teil  der  Barometer-Depressionen  als  Satelliten  des  Polarwirbels  in  den 
grossen  atmosphärischen  Strömungen  entstehen. 

Diese  Ergebnisse  bestätigen  also  gleichfalls  meine  längst  ausgesprochenen  An- 
sichten über  die  Natur  der  Cyclonen  und  Anticyclonen.  Die  Condensations-  und 
Convections  Theorie  scheint  damit  endgiltig  beseitigt. 

Zu  S.  49().  Verbreitung  der  Gewitter.  Die  Geschwindigkeit  des  Fort- 
schreitens eines  Gewitters  ist  oft  ungleichmässig.  Arendt  vergleicht  auf  Grund  der 
Construction  von  Isobrontenkarten   das  Vordringen  eines  Gewitters  mit  jenem   eines 
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Wasserstromes  auf  einer  trockenen  Ebene,  der  hie  und  da  einzelne  Strahlen  voraussendet 
die  sich  bald  wieder  vereinigen,  bis  schliesslich  auch  die  „Inseln"  verschwinden. 
Flüsse  und  Gebirge  lassen  keinen  Einfluss  auf  die  Fortbewegung  der  Gewitter  er- 
kennen. (Zur  Gewitterkunde  in  Nord-  und  Mittel-Deutschland.  Himmel  and  Erde 
Juli  1894).  Diese  Sätze  gelten  wohl  nicht  allgemein,  sind  aber  recht  bezeichnend 
für  die  Art  der  Verbreitung  vieler  Gewitter. 

Zu  S.  560.  Geschwindigkeit  aufsteigender  Luftbewegung-.  Die 
Wolkenbeobachtungen  zu  Potsdam  ergaben  als  mittlere  Geschwindigkeit  des  Auf steig^ns 
der  Cumulushäupter  0,03,  der  Basis  0,023  m,  um  Mittag  für  beide  0,04  m  s. 

Bei  der  Berliner  Ballonfahrt  am  3.  Juni  1904  wurde  mit  Wiehert's  Vertical 
Anemometer  die  Geschwindigkeit  der  aufsteigenden  Luftbewegung  zu  bestimmen 
gesucht.  Beobachtungen  bis  1600  m  ergaben  0,052,  eine  in  1920  m  0-lS  obere 
Grenze  des  Stratus,  eine  in  3100  m  0,03.  Zwischen  2  Wolkenschichten  wurde  eine 
absteigende  Bewegung  von  0,07  m  gefunden.  —  F.  E  x  n  e  r  berechnet  aus  den  Nieder- 
schlagsmengen aufsteigende  Luftbewegungen  von  0,01  bis  0,12  m  s.  —  Dines  fand 
bei  einem  Drachenaufstieg  19.  April  1903  in  einem  grossen  Cumulns  in 
760  m  Seehöhe  eine  verticale  Windcomponente  von  circa  3V2  — 4  m  pro  sec,  welche 
natürlich  nur  kurz  gedauert  haben  kann. 
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Adiabatische  Temperaturabnahme  in  trockener 
Luft  589,  591. 

in  feuchter  Luft  593. 

—  Temperatur-Änderung  in  aufsteigenden  Luft- 
massen 180. 

Aktinographencurven   für  Montpellier  und  den 

Mont  Ventoux  31. 
Aktionszentren  der  Atmosphäre  467. 
,    Einfluss    der  Anomalien    derselben    auf 

die  Witterung  473. 
Ammoniakgehalt  der  Atmosphäre  G. 
Anemometer,  verschiedene  Arten  278. 
Angström,  Kompensations-Pyrheliometer  21. 
Anomalie,  thermische  112. 
Anomalien  der  Aktionszentren  der  Atmosphäre, 

Einfluss  derselben  auf  die  Witterung  473. 


Anomalien,   gleichzeitige    der    meteorologischen 
Elemente  472. 

—  des  Luftdruckes  auf  den  Azoren  473. 

—  der  Witterung  auf   Island  1850—1900  469. 
Anticyclonale  Luftbewegungen  317. 
.\ntic7cl0nen  s.  auch  Barometermaxima. 

—  oder  Barometermaxima  390. 
— ,  Luftströmungen,  obere  395. 

—  der  südlichen  Hemisphäre  393. 

— ,    Witterung    in    denselben    in    Mitteleuropa 

nach  van  Bebber  403. 
Antillen,  Cyclonen  442. 
Antipassat  345,  346. 

—  auf  Hawaii  und  Tenerriffa  347. 
Äquator,  thermischer  114. 
Äquatoriale  Regenzeiten  254. 
Arabisches  Meer,  Cyclonen  443. 

vom  Mai  1881  438. 

Aspirationsthermometer  von  Assmann  28. 
Assmann   und  Teisserenc  de  Bort,  Temperatur- 
zunahme in  den  höchsten  Luftschichten  123. 

Atlantischer  Ozean,  Sturmbahnen  448. 

—  Winde  339. 

—  Windkarten  339,  341. 
Atmosphäre,  Aktionszentren  derselben  467. 

—  — ,  Anomalien,  Einfluss  auf  die  Witterung  473. 

—  Ammoniakgehalt  derselben  6. 

—  Bewegungen    allgemeine,    Theorie  derselben 
349. 

—  Dampfgehalt,  Berechnung  desselben  171. 

—  deren  Dichte  in  verschiedenen  Höhen  7. 

—  Dynamik  derselben  305. 

—  deren  Höhe  2. 

—  Masse  derselben  8. 

—  physikalische  Eigenschaften  derselben  9. 

—  Theorie    der   allgemeinen  Bewegungen    der- 
selben 349. 

—  deren  Verhalten  gegen  die  Sonnenstrahlung  1 0. 

—  Wasserdampf  derselben  s.  Wasserdampf, 

—  deren  Zusammensetzung  5. 

—  —  in  grossen  Höhen  8. 
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Atmosphärische  Wirbel,  zur  Theorie  derselben  567. 

—  Zirkulation,  Übersicht  der  Theorien  349. 

,  jährliche  Periode  derselben  361. 

Aufsteigende     Luftbewegung,     Geschwindigkeit 

560,  630. 
Auge  des  Sturmes  434. 
Ausstrahlung  der  Wärme  35. 
Azoren,  Luftdruckanomalien  und  Witterung  in 

Westeuropa  473. 

Bahnen  der  tropischen  Wirbelstürme  442. 
Bai  von  Bengalen,  Cyclonen  442. 

,  Wirbelstürme,  Entstehung  derselben  456. 

Ballonfahrten,  Temperaturergebnisse  121. 
Barisches  Windgesetz  319. 
Barometer  128. 

—  Berechnung  des  jährlichen  Ganges  desselben 
auf  einem  Berggipfel  602. 

—  auf  Berggipfel  als  Thermometer  600. 
Barometerdepressionen  s.  auch  Barometerminima. 

—  Änderungen   der  meteorologischen  Elemente 
bei  deren  Vorübergang  378. 

—  Bewölkung  401. 

—  deren  Form  in  grösseren  Höhen  409. 

—  Regenwahrscheiulichkeit  401. 

—  Temperatur,   Abweichungen    in    den  ver- 
schiedenen Sectoren  ;i98. 

—  Ursachen  der  Richtung  des  Fortschreitens  428. 

—  Windstärke  402. 
Barometermaxima  390,  461. 

—  der  aussertropischen  lireiten  459. 

—  Entstehung  452. 

—  Fortbewegung,  Richtung  392. 

—  Fortbewegungsgeschwindigkeit  393 

—  Gradienten,    Windstärke,  Krümmungsradien 
394. 

—  Grösse  und  Gestalt  der  Area  391. 

—  Häufigkeit  392. 

—  Konstitution  derselben  396. 

—  Luftströmungen,  obere  395 

—  Temperatur  392. 

—  verticttle  Temperatur  Verteilung  in  denselben 
405. 

—  Verteilung    der    meteorologischen    Elemente 
um  die  398. 

—  verticale    Verteilung     der    meteorologischen 
Elemente  408. 

—  Windrichtungen  393. 

—  Witterung  in  denselben  397. 

—  Zeit  des  Auftretens  :{92. 
Barometerminima,   Änderungen    der   meteorolo- 
gischen Elemente  bei  deren  Vortibergang  378. 

—  deren  Auftreten  368. 

—  der  aussertropischen  H  reiten  459. 

—  Beschreibung  derselben  368. 

—  deren  Entstehung  452. 

—  Erscheinungen  derselben  368. 


Barometerminima,    Fortschreiten,  Richtung   und 
Geschwindigkeit  373 

—  Gradienten  370. 

—  jährliche  Periode  der  Häufigkeit  375. 

—  Isobaren  368. 

—  Richtung  des  Forfcschreitens,  Ursachen  42 S 

—  Temperaturvertellung,  verticale,  in  demselben 
405. 

—  Tiefe  derselben  37ö. 

—  Verteilung    der    meteorologischen   Elemente 
um  dieselben  398. 

—  Winde  und  Witterung  in  der  Umgebung  der- 
selben 377. 

—  Zugstrassen  425. 
Barometeroscillation,  halbtägige,  ihre  Natur  146. 

—  tägliche,  deren  Ursache  143. 
Harometerschwankung  s.  auch  Luftdruck. 

—  monaUiche  und  jährliche  154. 

—  tägliche  139. 

,  Einfluss  der  Jahreszeiten  140. 

Erklärungsversuche  143. 

Natur  derselben  145. 

Einfluss  der  ÖrtUchkeit  140-142. 

zur  Theorie  derselben  604. 

Einfluß  der  Witterung  142—143. 

Theorien  148. 

Barometerstand,  mittlerer,  der  Breitekreise   136. 

,  am  Meeresniveau  136. 

I    —  in  verschiedenen  Höhen  9,  626. 

I   Barometerstände,  höchste  und  tiefste  155,   l.'>0. 

I   Barometrische  Höhenmessung  608. 

Beispiele  der  Berechnung  621. 

Fehlerbestimmung  611. 

Genauigkeit  derselben  618. 

—  —  Schwere  Korrektion  610. 

—  —  tägliche    und  jährliche  Periode  der   Re- 
sultat« 618. 

Vereinfachungen  der  Formel  617. 

Harometrische  Höhenstufe  131. 
Barometrische  Wellen  153. 

—  —  über  das  Felsengebirge  fortziehend  376. 
Beaufort-Skala,  rcduciert  auf  Windgesehwindig- 

keit  281. 
Beobachtungstermine,  gebräuchliche  und  gute  70. 
Berg-  und  Thalwinde  323. 

,  Erklärung  derselben  325. 

Hesselsche  Formel  566. 
Bewölkung  214. 

—  berechnet    aus    der  Zahl   der   heiteren    und 
trüben  Tage  215 

—  deren  täglicher  und  jährlicher  Gang  215. 

—  im  Umkreise  einer  Uarometerdepression  401. 

—  Verteilung  der  mittleren  B.  auf  der  Erdober- 
fläche 218. 

Bewölkungsgrade,  Häufigkeit  yerschiedener,  218. 
Bigelow    über    die   Cyclonen   und  Anticyclonen 

der  Ver.  Staaten  628. 
Blitzableiter  483. 
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Blitze,    Dauer  derselben  481. 

—  Länf^e  derselben  481. 

—  oline  Donner  486. 

—  Rückschlag  484. 

—  Spectrum  und  Farbe  derselben  480. 

—  Struktur  derselben  481. 

—  verschiedene  Arten  derselben  478. 

—  Wirkungen  483. 
Blitzgefahr  481. 
Blitzscbläge  481. 

—  jährliche  Periode  482. 
Bodenluft,  Radioaktivität  derselben  555. 
Bodentemperatur,  Theorie  derselben  576. 
Boden  wärme  39,  41. 

Böen,  Barogramme  517. 

—  deren  Isobaren  515. 

—  Isochronen  516. 

—  Temperaturverteilung  518. 

—  Wolken  519. 
Böen  wellen  521. 
Böen  Wetter  521. 

Bora,  Entstehung  derselben  423. 

—  und  Mistral  422. 

Brandes,  Ursache  der  Witterungsänderungen  366. 
Breitegrade,  deren  mittlere  Temperatur  112 — 114. 
Breitekreise,  mittlerer  Luftdruck  derselben  130. 
Brücknersche  35jährige  Klimaperiode  476. 

Chambers  über  die  Cy klone  vom  Mai  1881  438. 
Cherrapungee.  Regenfall  268. 
Cirrusregion,  Ablenkung  der  Winde  382. 
Cyklonale  Luftbewegungen  317. 
Cyklonen  der  Antillen  442. 

—  im  Arabischen  Meere  44ii. 
vom  Mai  1881  438. 

—  der  Bai  von  liengalen  442. 

—  Convektions-  und  Kondensationstheorie  der- 
selben 453. 

—  Gebiete  441. 

—  Kondensationstheorie  454. 

—  Konvektionstheorie  453. 

—  von  Ostasien  444. 

—  des  südlichen  Indischen  Oceans  455 

—  der  Südsee  446. 

—  Superposition  von  521. 

—  tropische.  Allgemeines  429 

Ablenkungswinkel  der  Winde  433. 

Anzeichen  440. 

Begriff  und  Charakter  derselben  431. 

deren  Hildungsstätten  449. 

Entstehung  derselben  451. 

Fortschreiten  455. 

Gradienten  436. 

jährliche  Periode  448. 

Isobarenform  in  436. 

Ort  und  Zeit  des  Auftretens  441. 

—  —  Sturmwellen  440. 


Cy  klonen,  tropische,  Unterschiede  gegen  die  Cy- 
klonen  der  höheren  Breiten  454. 

Windstärken  435. 

Wolkenschild  und  Niederschläge  438. 

verticale  Komponente  der  Luftbewegung 

560. 

westindische,     den    Atlantischen    Ocean 

kreuzend  447. 
Entstehung  458. 

—  Zirkulartheorie  widerlegt  432. 

Cy  klonische  Isobaren,  Form  derselben  in  grossen 
Seehöhen  409. 

Dämmerungsbeobachtungen,   Schlüsse  aus  den- 
selben auf  die  Höhe  der  Atmosphäre  3. 
Dampfdruck,  Abnahme  mit  der  Seehöhe  169. 

—  empirische  Formel  dafür  170.. 

—  Faktoren  zur  Berechnung  desselben  in  ver- 
schiedenen Höhen  172. 

—  täglicher  und  jährlicher  Gang  174. 
Dampfgehalt  der  Atmosphäre,  Berechnung  des- 
selben 171. 

Dampfmengen,  condensierte,  bei  Mischung  feuch- 
ter Luftmassen,  Berechnung  nach  Bezold  184, 
Tabelle  185. 

Dampfspannung,  maximale,  und  Temperatur  166. 

Dampier,  Beschreibung  der  Land-  und  Seewinde 
320. 

Depressionen,  secundäre  411. 

—  V-Depressioneu  412. 

—  Zentren,  Bichtung  und  Geschwindigkeit  373. 
Diffuse  Reflexion  der  Sonnenstrahlung  11. 
Donner  485. 

Doves  Ansichten  über  die  Witterungserschei- 
nungen 364. 

—  Drehungsgesetz  der  Winde  365,  377. 
Drachenregistrierungen   der  Lufttemperatur  67. 
Drehung  der  Windrichtung  nach  rechts  in  der 

Höhe  382. 
Druck  der  „trockenen  Luft"   108. 
Druckflächen,     Hebung    der    Flächen    gleichen 

Druckes  durch  die  Wärme  303. 
Durchsichtigkeit  der  Luft  13. 
Dynamik  der  Atmosphäre,  allgemeinstes  darüber 

305. 

Eiffelturm,  täglicher  und  jährlicher  Gang  der 
Temperatur  auf  demselben  62. 

—  Temperaturschichtung  bei  Nacht  64. 
bei  Tag  66. 

Eisansatz  und  Rauch frost  auf  liergen  191. 
Eisdampf  162. 
Eismänner  85. 

Eisnadeln  in  der  Atmosphäre  193. 
Eisregen  227. 

Elektrisches  Potentialgefälle  und  Witterung  549. 
Elektrizität,  atmosphärische  (s  a.  Luftelektrizität) 
549. 
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Elektrizität,  atmosphärische,  jährlicher  und  täg- 
licher Gang  549. 

—  —  Joneutheorie  derselben  553. 

—  der  Wolken  und  Niederschläge  551. 
Elektrizitätszerstreuung,  deren  Gang  554. 
Elmsfeuer  487. 

Erdboden,  Gang  der  täglichen  Erwärmung  39. 
Erdkörper,  innere  Wärme  desselben  19. 
Erdoberfläche,  Abkühlung  derselben  bei  Nacht 
und  im  Winter  59 

—  feste,  deren  Erwärmung  und  Abkühlung  39. 

—  flüssige,  Erwärmung  und  Abkühlung  47. 
Erdrotation,  ablenkende  Kraft,  Grösse  derselben 

313. 
Ausdruck  für  dieselbe  315. 

—  Einfluss  auf  die  Luftbewegungen  312. 
Erd wärme,  jährlicher  Gang  41. 

—  innere  19. 

Erhaltungstendeuz  der  Witterung  465. 
Erscheinungen,  periodische  deren  Berechnung  565. 
Erwärmung  der  festen  Erdoberfläche  39. 

—  der  flüssigen  Erdoberfläche  47. 

—  der  Luft  bei  Tage,  Vorgänge  dabei  60. 

—  der   unteren  Luftschichten   vom   Boden   her, 
Vorgänge  bei  derselben  58 

—  des  Wassers  47. 

Espy-Köppen,   Erklärung  der  täglichen  Periode 
der  Windstärke  293. 


Fallgeschwindigkeit  kleiner  Tropfen   192. 

Fechnersche  Formel  für  den  wahrscheinlichen 
Fehler  91. 

Fehler,  wahrscheinlicher  91. 

Ferrel  über  die  Polarwirbel  und  die  Hochdruck- 
zonen der  Rossbreiten  354. 

—  Theorie  der  allgemeinen  Luftcirculation 
zwischen  Äquator  und  Pol  350. 

Feuchtigkeit,  absolute  und  relative  161. 

—  atmosphärische.  Tabelle  162. 

Verbreitung  an  der  Erdoberfläche  173. 

Tabelle  nach  Arhennius   174. 

—  relative,  Abnahme  mit  der  Höhe   173. 
deren  täglicher  und  jährlicher  Gang  i  76. 

—  spezifische   167.  ^ 

Flächen  gleichen  Druckes,  Gefälle  derselben  in 
der  Atmosphäre  309. 

—  deren  Abhängigkeit  von  der  Temperatur  303. 

—  Prinzip  der  Erhaltung  der  Fl.,  Anwendbarkeit 
auf  die  Atmosphäre  360. 

Flächensatz,  in  seiner  Anwendung  auf  die  atmo- 
sphärische Circulation  360. 

—  Anwendung  auf  die  Luftströmungen  315. 
Flussnebel  s.  Nebel 

Föhn,  Allgemeines  414. 

—  Entstehung  desselben  417. 

—  Nordföhn  der  Südalpen  421. 
Föhntage,  Zahl  derselben  in  den  Alpen  417. 


!   Föhnwinde  in  den  Alpen,  Temperatur  dersell>en 

I         416 

I   Frost,  Eindringen  in  den  Boden  45. 

Gebirgsregen  256. 

Gefrierstadium  (Hagelstadiuni)  in  aufsteigenden 
Luftmassen  231. 

Geothermische  Tiefenstufc  20. 
I    Geschwindigkeit   des    Fortschreitens   der    Baro- 
I         meterminima  374 
I   —  der  Gewitter     497. 

1   — derLuft^trömungen  in  verschiedenen  Höben  387 . 
I   —  des  Windes  s.  Windgeschwindigkeit. 
1   —  des  Wolkenzuges  212. 
I    Gewitter,  Ausbreitung  derselben  496,  62!). 
I   —  Barogramme  512. 
I   —  Beobachtungsnetze  496. 
I   —  Dauer  499. 
'   —  allgemeines  477. 
I   —  Elektrizität  556. 

I   —  deren  Entstehung  und  Einteilung  505. 
j   —  Erscheinungen  bei  denselben  478. 
I   —   „Frontgewitter"  Barogramme  512. 

—  Gang  der  meteorologischen  Elemente  488. 

—  geographische  Verbreitung  492. 

—  Geschwindigkeit  derselben  497. 

—  im  Grenzgebiete  zwischen  kalten  und  warmen 
Räumen  513. 

—  Häufigkeit  492. 

—  jährliche  Periode  499. 

—  auf  dem  Meere  494. 

—  Mondperioden  504. 

—  26tägige  Periode  504. 

I   —  Nachtgewitter,   Vorherrschen    derselben    auf 

I         dem  Meere  503. 

I   —  tägliche  Periode  501. 

I   —  Wärme-G    506. 

I   —  Wirbel-G    509. 

I   —  zwischen  kalten  und  warmen  Luftströmungen 

i         513. 

Gewitterböe  vom  9.  August  1881  nach  Koppen 
517. 

Gewitterböen  515. 

Gewittercirren  490. 

„Gewitternasen*  488. 

Gewitterwolken  489. 

—  deren  Höhe  491. 

Gewitterzüge,  Richtung  und  Geschwindigkeit  494. 

Glatteis  190. 

Golfstromdrift,  Einfluss  auf  die  Temperatur  von 

Westeuropa  470. 
Gradient,  Begriff  desselben  310. 

—  Grösse  desselben,  Beispiele  311. 

—  und  Windgeschwindigkeit,  Beziehungen  zwi- 
schen denselben  561. 

—  und  Windstärke,  Vergleich  der  Theorie  mit 
den  Beobachtungen  562. 

Gradienten  in  den  Barometerminiroa  370. 
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Crradienten  für  gleiche  Windstärken,  Einflnss  von 
Luftdruck  und  Temperatur  auf  dieselben  3 1 2. 

—  in  tropischen  Wirbelstürmen  436. 
Oraupeln  230. 

Grosser  Ozean,  Windverhältnisse  (2  Tafeln) 

Ilaarhygrometer  165. 

Hadleysches  Prinzip  314. 

Hagel  als  Begleiter  der  Gewitter  523. 

—  Definition  230,  522. 

—  Entstehung  desselben  530. 

—  Grösse  523. 

—  Struktur  522. 

Hagelfälle,  jährliche  Periode  526. 

—  längere  Perioden  derselben  530. 

—  örtliche  Verteilung  528. 

—  tägliche  Periode  527. 
Hagelkorn,  Bildung  desselben  533. 
Hagelwetter  522. 

—  deren  Häufigkeit  bei  Gewittern  595. 
Hagelzüge  524. 

Harmonische  Analyse  566. 

Heliographen  219. 

Hildebrand sson  (und  Shaw)  über  die  Luftcirku- 

lation  ausserhalb  der  Tropen  359. 
Hoffmeyerscher  Atlas  366. 
Höhenmessung,  barometrische  s.  Barometrische 

Höhenmessung. 
Höhenrauch  17. 

Höhenstufe,  barometrische  131. 
Hygrometertafeln  166. 
Hygrometrie  163. 

Indien,  Südwestmonsun  340. 

Indischer  Ozean,  Windkarten  des  J.  O.  343,  344. 

Windverhältnisse  339,  340. 

Inklination  des  Windes  371. 

Intensität  der  Sonnenstrahlung,  Berechnung  der- 

selben  582. 
Interdiurne  Temperatur  Veränderlichkeit  96. 
Inversion  der  Temperatur  107. 
Isanomalen  112. 

—  holosphärische  118. 

—  thermische  118. 

—  und  Isobaren  135. 

Island,  Luftdruckabweichungen  und  Temperatur 

in  Mitteleuropa  469. 
Isobaren   132,  133. 

—  Abhängigkeit    des   Verlaufes    derselben   von 
der  Verteilung  von  Land  und  Meer  135. 

—  der  Barometermini ma,  Form  derselben  368. 

—  cyklonische  409. 

Formänderung  derselben  mit  der  Höhe  409. 

—  der  Gewitterböen  515. 

—  geradlinige  413. 

--  des  Januar  in   4  km  Höhe   nach    Teisserenc 
de  Bort  353. 

—  und  Isanomalen  135. 


Isobaren,  keilförmige  413. 

—  in  tropischen  Cyklonen  436. 

—  und  obere  Windrichtung  381. 
Isobarentypen,  secundäre  411. 
Isobronten  496. 

Isonephen  nach  Teisserenc  de  Bort  218. 
Isoplethen  der  Bodentemperatur  von  Tiflis  42. 

—  Darstellung  des  täglichen  Wärmeganges  durch 
dieselben  75. 

Isotherme  von  0°,  deren  Höhenlage  107. 
Isothermen  108. 

—  über  deren  Construktion  110. 

—  des  Januar,  des  Juli  und  des  Jahres,  deren 
Verlauf  110. 

Jahrestemperatur,  mittlere,  deren  Constanz  93. 
Jonentheorie  der  Luftelektrizität  552. 
Jonlsierung  der  atmosphärischen  Luft  553. 

—  der  Luft,  Ursache  derselben  555. 
Junikälte  85. 

Kalme  im  Centrum  tropischer  Wirbelstürme  434. 
I   Kälterückfälle  84. 

—  des  Mai  85. 

—  im  Juni  85,  86. 

Kaspisches  Meer,  Monsun  winde  nach  Rykatschew 
334. 

Klima,  cyklische  Änderungen  desselben  473. 

Klimaperiode,  35  jährige,  nach  Brückner  476. 

Komponenten,  mittlere,  der  Luftbewegung  in 
Hoch-  und  Niederdruckgebieten  in  Nord- 
amerika 397. 

—  vertikale,  der  Luftbewegung  in  den  Cyklonen 
500. 

Kondensation  des  Wasserdampfes  in  der  Atmo- 
sphäre, Ursache  derselben  179. 

in  Staubteilchen  193. 

Kondensationskerne  193. 

Kondensationsniveau,  Berechnung  desselben  231. 

Kondensationsationstheorie  der  Cydonen  454. 

Konvektionsströmungen  in  der  Atmosphäre,  deren 
Entstehung  305. 

Konvektionstheorie  der  Cyklonen  453. 

Kugelblitz  479. 

Küstenregen  der  gemässigten  Zonen  259. 

Lambert,  Berechnung  der  mittleren  Windrichtung 
283. 

Lamonts  Methode  der  Elimination  der  unperio- 
dischen Änderungen  573. 

Landnebel  s.  Nebel. 

Land-  und  Seewinde  319 

—  Erklärung  derselben  322 

—  an  den  Küsten  von  Neuengland  320. 
Längengrade,  deren  verschiedene  Temperatur  117. 
Luft  s.  auch  Atmosphäre. 

—  Abkühlung  durch  Mischung  182. 

—  Durchsichtigkeit  derselben  13. 
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Luft,  Erwärmung  bei  Tage,  Vorgänge  dabei  60. 

—  feuchte,  spezifisch  leichter  als  trockene  162. 

—  Jonisierung,  Ursache  derselben  555. 

—  mechanische  und  optische  Trübung  14. 

—  Ozongehalt  G. 

—  Strahlungskoeffizient  597. 

—  trockene,  Druck  derselben  168. 

—  Wärmeleitungsvermögen  9. 

—  Wärmestrahlung  gegen  den  Boden  59. 

—  Wasserdampfgehalt,  s.  Wasserdampf. 
Luftaustausch  zwischen  den  Hemisphären   137. 
Luftbewegung,  Ablenkung  derselben  durch  die 

Erdrotation  313. 

—  aufsteigende.  Form  derselben  61. 

—  —  Trockenstadium  231. 

—  über  Hoch-  und  Niederdruckgebieten  in  Nord- 
amerika 397. 

—  über  den  Vereinigten  Staaten  349. 

—  vertikale  Komponente  derselben  in  den  Cy- 
klonen  560. 

Luftbewegungen,  anticyklonale  317. 

—  cyklonale  317. 

—  Einfluss   der  Erdrotation  auf  dieselben  312. 

—  wirkliche,  in  einem  fortschreitenden  Sturm  389. 
Luftdruck,  Abnahme  mit  der  Höhe    130. 

—  Änderungen  auf  Bergen,  abhängig  von  Tem- 
peratur 599 

—  Anomalien  desselben  auf  den  Azoren  473. 

—  Begriff  desselben  126. 

—  Berechnung  des  Gefälles  der  Flächen  gleichen 
Druckes  601. 

des  jährlichen  Ganges  auf  dem  Hen  Nevis 

603. 

—  Differenzen    der    Monats-    und  Jahresmittel, 
deren  Konstanz  152. 

—  —  Ursache   der  Entstehung  derselben    304. 
und    Windgeschwindigkeit,    Beziehungen 

derselben  308. 

—  Gradient  310. 

—  Gürtel  und  Windzonen  337. 

—  in  der  Höhe  abhängig  von  Temperatur  303. 

—  jährliche  Periode   149. 

—  Maxima    und    Minima    s    Barometermaxima 
und  -minima. 

—  Messung  desselben  127. 

—  Mittel  für  die  Breitegrade  in  2  und  4  km  See- 
höhe 1352 

mittlerer  in  verschiedenen  Seehöhen  626. 

unter  verschiedenen  Breitegraden  136. 

auf  der  Erde   138. 

—  Monats-  und  Jahresextreme  154 

—  niedriger,  der  südlichen  Halbkugel  355 

—  Sattel  413. 

—  Schwankung,  halbtägige,  ihre  Natur  146. 

tägliche,  Natur  derselben  145. 

zur  Theorie  derselben  604. 

Ursache  der  ganztägigen  und  halbtägigen 

146. 


Luftdruck,  Schwankungen  bei  Gewittern  488 
unperiodische  150. 

—  und  Siedepunkt  129. 
--  tägliche  Periode  138. 

—  Veränderlichkeit   der   Monats-    und    Jahres- 
mittel 151. 

—  Verteilung  beim  Alpenföhn  419. 

auf  der  Erdoberfläche  13:i. 

.-und  Windrichtung  319. 

—  vertikale  Verteilung  desselben,  Theorie  599. 
Luftdruckwelle,  ganztägige  und  halbtag-i^e,  auf 

dem  grossen  Ozean  145 

—  zu  Klagenfurt  146. 

Luftelektrisches  Potential,  .j,'estörte  NiveauflSchen 
547. 

—  Potentialgefiille,  Änderung  mit  der  Höhe  54  S. 
Luftelektrizität  s.  a.  Elektrizität. 

—  Jonentheorie  552. 

—  normale  546. 

—  täglicher  Gang  550. 

Luft-  und  Wolkenelektrizität,  Ursache  553. 
Luftfeuchtigkeit,  absolute,  relative,    Sättigiin&rs- 
defizit  161. 

—  täglicher  und  jährlicher  Gang  174. 
Luftmassen,  aufsteigende,  Abkühlung  derselben 

180. 

Schneestadium  in  denselben  232. 

Temperatur  in  denselben  591,  594. 

Luftströmungen,  Ablenkungen  derselben  auf  der 

nördlichen  Hemisphäre  317. 
auf  der  südlichen  Hemisphäre  318. 

—  Entstehung  derselben  301. 

—  in  der  Höhe  ausserhalb  der  Tropen  358. 

—  obere,  über  dem  Äquator  356. 

nach  den  Heobachtungen  345. 

im  Passatgebiet  345. 

ausserhalb  der  Tropen  348,  358. 

in  den  Tropen  345. 

—  Richtung  und  Geschwindigkeit   in   verschie- 
denen Höhen  um  ein  Barometerminimum  387. 

—  um  zu  warme  und  zu  kalte  Teile  der  Erde  306. 

—  über  Westindien  346. 

Lufttemperatur,  abhängig  von  jener  des  Itodens  54. 

—  Begriff  derselben  25. 

—  in  ihrer  Beziehung  zur  Temperatur  der  Unter- 
lage im  jährlichen  Gange  56. 

—  Drachenregistrierungen  derselben  67. 

—  Gang  derselben,  berechnet  aus  den  Luftdruck- 
änderungen  605. 

Lufttransport  von  der  nördlichen  zur  südlichen 

Hemisphäre  137. 
Luft  wogen  153. 

Luftzirkulation  in  den  aussertropischen  Breiten 
348,  359. 

—  obere,  über  den  Tropenzonen  345. 

—  in  der  Tropenzone  :<48. 

—  vertikale  und  horizontale,  infolge  von  Tem- 
peraturdifferenzen 305. 


Alphabetisches  Saoh-Kegister. 
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LfUftcirkulatioii  zwischen  Äquator  und  Pol,  zur 
Theorie  derselben  349. 

Mai,  KälterückfäUe  85. 

Manila,  Wirbelsturm  vom  Oktober  1882  445,  447. 

Mauritius,  Orkane  445. 

vom  29.  April  1892  4  «7. 

Maury,  Beschreibung  der  Land-  und  Seewinde  320. 
Maximalhöhenzone  der  Niederschläge  262. 
Meer,  jährlicher  Gang  der  Temperatur  an  der 

Oberfläche  51. 
Meteorologie,  Begriff  derselben  1. 
Meteorologische  Elemente,  deren  Verteilung  um 

die  Barometerminima  und  -maxima  398. 
Meteorologisches  Regime   eines   Barometermaxi- 

mums  im  Sommer  408. 
Minima  s.  Harometerminima. 

—  secundäre  411. 
Mistral  422,  424. 

Mittelgebirge,  Wintemiederschläge  derselben  261. 
Mittelwerte,  Berechnung  für  die  Hemisphären  116. 

—  wahrscheinliche  Fehler  derselben  90. 
Monats temperaturen,  Schwankung  88,  89,  90. 
Mond,  dessen  Strahlung  und  Temperatur  19. 
Monsun,  der  indische  Südwestmonsun  340. 
Monsune,  Allgemeines  329. 

—  -  Asiens,  Australiens  und  Westafrikas  332—333. 

—  deren  Gradienten  und  deren  Mächtigkeit  335. 

—  deren  Richtungen  331. 
Monsunregen  254,  258. 

Monsunwinde  des  Kaspischen  Meeres  nach  Ry- 
katschew  334 

Nachtfröste  86. 

Nachtgewitter  s.  Gewitter. 

Nächtliche  Wärmeausstrahlung  35. 

Nachwinter  85. 

Nebel  im  allgemeinen  195. 

—  Flussnebel  und  Seenebel  199. 

—  an  Küsten  und  auf  dem  Meere  199. 

—  der  Neufundlandbänke  200. 

—  Stadtnebel  und  Landnebel  195. 

—  und  Wolken,  Bestandteile  derselben  191. 
Nebelbildung,  Ursachen  derselben  197. 
Nebelbläschen,  irrtümlich  angenommen  192. 
Nebeltage,   Zunahme   derselben  in  Städten  197 
Nebelteilchen,  Schweben  derselben   192. 
Niederschläge  s.  a.  Regen. 

—  in   aufsteigenden   Luftströmungen  180,   230. 

—  in  einer  Barometerdepression  379. 

—  Elektrizität  derselben  556. 

—  Häufigkeit  nach  Schwellenwerten  241. 

—  Maximalzone,  Höhe  derselben  262. 

—  durch  Mischung  feuchter  Luftmassen,  Berech- 
nung nach  Bezold  184. 

Tabelle  185. 

—  durch    Mischung     verschieden     temperierter 
Luft   182 


Niederschläge,  säkul.,  Änderungen  derselben  253. 

—  tägliche,  Periode  derselben  245. 
Niederschlagshöhe  233. 
Niederschlagsmengen,  Berechnung  vergleichbarer 

Mittelwerte  243. 

—  nach  Breitegraden  265. 

—  Höhenzone  der  grössten  261. 

—  Mittelwerte  241. 

—  Reduktion  auf  gleiche  Perioden  244. 

—  Verteilung  über  die  Erdoberfläche  263. 
Niederschlagsmessung  233. 

—  Berechnung  derselben  237. 
Niederschlagsmittel,  homogene  Jahresreihen  245. 
Niederschlags  tage  nach  Regenmenge,  Häufigkeit 

derselben  240. 
Niederschlagswahrscheinlichkeit  239. 
Nordföhn  der  Südalpen  421. 

Orkane  von  Mauritius  437,  445. 

—  westindische  442. 

'  Orkangebiete  der  Tropen  442. 

I  Ostasien,  Cyklonen  444. 

;  —  Teifune  444. 

I  Ostwind  in  der  Höhe  am  Äquator  346.  356. 

I  Ozongehalt  der  Luft  6. 

Passat,  rückkehrender  346. 
!   Passate  337. 
Passatgrenzen  338. 

Passatgürtel,   Polar-   und  Äquatorialgürtel   338. 
Passatregen  255. 

—  auf  Hawaii  258. 
Perioden  der  Witterung  479. 
Periodische  Erscheinungen,  Berechnung  565. 
Platzregen  269. 

Pluviometrischer    Koeffizient    nach   Angot    252. 
Polarlichter,  Höhe  derselben  4. 
Polarregionen,  Windverhältnisse  345. 
Polarwirbel  355. 

Potential,  luftelektrisches,  Niveauflächen  547. 
Potentialgefälle,  luftelektrisches,  Änderung  mit 

der  Höhe  548. 

und  Witterung  549. 

Prinzip    der  Erhaltung    der  Flächen    in   seiner 

Anwendung   auf  die   atmosphärische   Cirku- 

lation  360. 
Psychrometer  164. 
Psychrometerformel  164. 
Pyrhelioraetcr  von  Angström  2l. 

Radioaktivität  der  Bodenluft  555. 
Rauchfrost  189. 

—  und  Eisansatz  auf  Hergen  191. 
Regen  s.  a.  Niederschläge. 

—  Beimengungen  desselben  226. 

—  Bildung  223. 

—  Theorie  nach  Hutton  183. 
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Regen,  Entsteh UDg  desselben  224. 

—  Gebirgsregen  256. 

—  bei  heiterem  Himmel  223. 

—  Herkunft  des  Regens  265. 

—  Intensität  desselben  239. 
"  täglicher  Gang  249. 

—  Temperatur  227. 

—  in  den  Tropen,  Intensität  273. 

—  Zusammensetzung    desselben    in    bezug    auf 
Tropf engrösse  225. 

Regendauer,  Berechnung  derselben  nach  Koppen 

n%,  240. 
Regendichte  238. 
Regenfall  zu  Cherrapungi,  grösster  der  Erde  268.. 

—  Haupttypen  des  täglichen  Ganges  246. 
jährliche  Periode  251. 

Darstellung  derselben  nach  Angot  252. 

—  Mazima  in  kürzerer  Zeit  269. 

—  mittlerer,  nach  Hreitenzonen  265. 

—  mittlere  Jahres-  und  Monatssummen,   deren 
Veränderlichkeit  242. 

—  bei  Tag  und  bei  Nacht  248. 

—  täglicher  Gang  im  Sommerhalbjahr  247. 

—  tägliche  Periode  245. 

an  Kiistenstationen  249,  250. 

—  Veränderlichkeit   der   Jahres-    und    Monats- 
summen 241. 

—  Regenhäufigkeit,  täglicher  Gang  249 

und  Regenmenge  250. 

Regenkarten  264. 

Regenmengen,  Berechnung  vergleichbarer  Mittel- 
werte 243. 

—  Einfluss  der  Aufstellung  des  Regenmessers  234, 
626 

—  Extreme  derselben  in  längeren  Perioden  242. 

—  grösste  .Tahressummen  267. 

—  —  pro  Stunde  und  Minute  272. 
pro  Tag  270. 

—  homogene  Jahresreihen  245. 

—  Konstanz  der  Verhältniszahlen  gleichzeitiger 
R.  an  benachbarten  Orten  244. 

—  mittlere,  Abweichungen  mehrjähriger  Mittel 
242. 

—  mittlere,  pro  Stunde  251. 

—  relative,  in  verschiedenen  Höhen  235. 

—  scheinbare  Abnahme  mit  der  Höhe  234. 

—  Sicherheit  der  Mittelwerte  derselben  242. 

—  ungleiche,  Wahrscheinlichkeit  trockener  und 
nasser  Jahre  und  Monate  243. 

—  Verteiluntr  der  Jahressummen  über  die  Erde 
263. 

Regenmesser  234. 

—  Aufstellung  desselben  234. 

—  geschützte,  nach  Wild  und  Nipher  236. 
Regenmessung,  Einfluss  des  Windes  235. 

—  in  verschiedenen  Höhen  über  dem  Boden  234. 
Regenmessungen,  Genauigkeit  derselben  237. 
Regenperioden  des  Jahres,  Tabelle  258. 


Regenperioden,  jährl.,  Haupttypen  derselben  253. 

Typen  derselben,  Tabelle  260. 

Übereinstimmung   derselben    an     benach- 

Orten  261. 
Regentropfen,  Grösse  derselben  225. 

—  grösste  226. 

—  kleine,    Fallgeschwindigkeit  derselben    192. 
Regenverteilung  auf  der  Erde  im  allgemeinen  '266. 
Regenwahrscheinlichkeit  238. 

—  jährliche  Periode  253. 

—  über  den  Ozeanen  nach  Breitegraden.    265. 

—  täglicher  Gang  250. 

—  im  Umkreise  einer  Barometerdepression  401. 
Regenwasser,  Zusammensetzung  226. 
Regenzeit,  doppelte,  am  Äquator  254. 

—  einfache,  der  Tropen  254. 
Reibungskoeffizient  und  Ablenkungswinkel   55S. 
Reif  dessen  Entstehung  189. 

Rossbreiten  336. 
Rückschlag  484. 

Sattel,  Luftdrucksattel  413. 
Sättigungsdefizit  161. 
Schadenblitze,  deren  Zunahme  482. 
Scheitel  werte  97. 
Schlacken  (sleet)  220. 
Schleuderthermometer  28. 
Schnee  228. 

—  Dichte  desselben  229. 
Schneefall,  Temperatur  bei  —  229. 
Schneeflocken  228. 

Schneehöhe  und  Wassermenge  229. 
Schneemesser,  Aufstellung  desselben  234. 
Schneestadium  in  aufsteigenden  Luftmassen  232. 
Schneetiefe,  spezifische  229. 
Schwere  Korrektion  für  die  Quecksilberbarometer 

128. 
Seehöhe,  einfache  Berechnung  derselben  121. 
Seen,  jährlicher  Gang  der  Temperatur  51. 

—  die    täglichen    und    jährlichen   Temperatur- 
änderungen in  denselben  48. 

Seenebel  s.  Nebel. 

Seewind  an  der  Küste  von  Senegambien  321. 

—  Mächtigkeit  desselben  322. 
Seewinde  und  Landwinde  319. 

Shaw  über  obere  und  untere  Luftdruckverteilung 

ausserhalb  der  Tropen  353. 
Siedepunkt  und  Luftdruck  129. 
Solarkonstante  21,  624. 
Sommerregen  der  gemässigten  Zonen  255 

—  der  Kontinente  der  gemässigten  Breiten  259. 
Sonnenflecken  Perioden  und    Witterung  474. 
Sonnenscheindauer  219 

—  jährliche  Periode  220. 

—  tägliche  Periode  221. 

—  an  verschiedenen  Orten  220 
Sonnenstrahlung,  Absorption  und  Diffusion  der- 
selben in  der  Atmosphäre  10,  13. 
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Sonneu Strahlung,  jährlicher  Gang  32. 

—  IntCDsität  21. 

Berechnung  derselben  582. 

zu  Montpellier,  Kiew,  Pawlowsk,  Spitz- 
bergen 32. 

—  tägliche  Periode  derselben  29. 

—  Verteilung  über  die  Erde  in  allen  Monaten 
nach  Angot  33. 

der  Intensität  derselben  auf  der  Erdober- 
fläche, Theorie  582. 

—  Zunahme  mit  der  Seehöhe  23,  24. 
Spitaler,  Mittel temperatur  der  Breitegrade  114. 
Sprungsche   Kegel    der   täglichen   Drehung   der 

Windfahne  300. 
Stadtnebe!  s  Nebel 
Stadttemperaturen  95. 
Steubfall  vom  9.— 12.  März  1901  389. 
Staubfälle  vom  21.— 23.  Januar  1902  und  21   bis 

22.  Februar  1903  390. 
Staubteilchen  als  Kondensationskerne  193. 
Stemenstrahlung  18. 
Sternschnuppen,  Höhe  derselben  4. 
Strahlung,  diffuse  34. 

Strahl ungskoeffizient  der  atmosph.  Luft  597. 
Störungen  im  jährlichen  Wärmegang  84 
ijturm,  Auije  desselben  434. 

—  Windbahnen  um  einen  fortschreitenden  Sturm 
nach  Shaw  389. 

Sturmbahnen  des  nördlichen  Atlantischen  Ozeans 

448  u.  Tafel. 
Stürmische  Winde,  tägliche  Periode  296. 
Sturmwellen  der  tropischen  Cyklonen  441. 
Stidsee,  Cyklenon  446. 
Südwestmonsun  Indiens  340. 
Synoptische  Wetterkarten  366. 


Tagesmittel  der  Temperatur,  wahre  77. 

Tagestemperatur,  deren  Veränderlichkeit  96 

Taubildung  186. 

Taufall,  Wassermenge  desselben  188. 

Taupunkt,  Bestimmung  desselben  163. 

Teifune  Ostasiens  444. 

Teilminima  411. 

Teisserenc  de  Bort,  Temperatur  der  höchsten 
Luftschichten  123. 

Temperatur  s   a.  Wärme. 

—  Abnahme,  adiabatische  .')89. 

in  feuchter  Luft  593. 

in  trockener  Luft  591. 

mit  der  Breite  114. 

mit   der  Höhe  67,  08,   121,  624,  625. 

in  aufsteigenden  feuchten  Luft- 
massen .094. 

in  trockenen  591 

mit  der  Höhe  in   den  Barometermaxim a 

und  -minima  nach   Teisserenc   de  Bort  406. 

■ in  Berglündem  99. 


Temperatur-Abnahme,  mit  der  Höhe  an  der  Erd- 
oberfläche, Mittelwerte  derselben  101. 

—  —  —  bei  labilem  Gleichgewichtszustand  592. 
in  Anticyklonen    397,  405—408,  625, 

627. 

bei  Niederschlägen,  Theorie  594. 

bei  Tag  66. 

tägliche  und  jährliche  Periode  102. 

Theorie  derselben  588. 

— Ursache  derselben  99. 

pro    100  m     in    aufsteigenden    feuchten 

Luftmassen  180,  Tabelle  181. 

—  Amplituden,  tägliche  69. 

Einfluss  der  Bewölkung  72. 

der  Bodenform  71. 

der  Erdoberfläche  71. 

—  Änderung  derselben  mit  der  Höhe  bei  Tag 
über  Wasserflächen  67. 

—  Änderungen  in  aufsteigenden  Luftströmungen 
589. 

—  als  Folge   von   Druckänderungen   589,   590. 
tägliche   und  jährliche,   in  den  Seen   48. 

—  in   aufsteigenden   feuchten  Luftmassen    233. 

—  in  den  Barometerdepressionen  399,  407,  627. 

—  Beständigkeit  derselben  94. 

—  an  der  Bodenoberfläche  und  Luft  darüber  54. 

—  Differenz  zwischen   Hochdruck-  und  Nieder- 
druckgebieten 407. 

—  Differenzen,  deren  Konstanz  92. 

zwischen  Boden  und  Luft  darüber  57. 

—  des  europäischen  Nordmeeres  und  von  Nord- 
westeuropa 470. 

—  Extreme,  absolute  88 

tägliche  Eintrittszeiten  derselben  73. 

—  der  Föhnwinde  in  den  Alpen  416. 

—  gebräuchliche  und  gute  Beobachtungsterraine 
79. 

—  Gleichgewicht,  konvektives  591. 

—  Häufigkeit  bestimmter  Temperaturgruppen  97 

—  jährliche  Periode  in  den  hohen  Luftschichten 
124. 

—  Inversion  107. 

—  Korrektion  auf  wahre  Mittel  78. 

—  Kurve  tägliche.  Form  derselben  68 

—  der  Luft  s.  Lufttemperatur. 

der  sehr  hohen  Luftschichten  121. 

—  der  unteren  Luftschichten  im  allgemeinen  37. 

—  der  Meeresoberfläche,   jährlicher   Gang  der- 
selben 51. 

—  mittlere,  der  Breitegrade  112—114,  625. 
Tabelle  114. 

der  Erde  115,  625. 

—  —  der  höchsten  atmosph.  Schichten  122. 

—  —  der  nördlichen  und  südlichen  Halbkugel 
ll.'),  625. 

mittlere  in  verschiedenen  Seehöhen   122, 

626. 
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Alphabetisches  Sach-Register. 


Temperatur  der    mittleren  Monatstage,   Berech- 
nung nach  Kleiber  84. 

—  Monatsmittel,   absolute  Veränderlichkeit  88. 

—  Monats    und  Jahresmittel  80. 

—  nächtliche,  zur  Theorie  derselben  596. 

—  niedrigere,  der  südlichen  Halbkugel  116. 

-  normale,  der  Parallelgrade  112,  625. 

—  des  Regens  227. 

-  Schichtung,  vertikale,  bei  Tag  65. 
bei  Nacht  64. 

—  bei  Schneefall  229. 

—  in  den  Städten  95. 

—  Tagesmittel,  wahre  77. 

—  „Umkehrung"  im  Gebirge  107. 

—  in  Anticyclonen  408,  628. 

-  unperiodische  Änderungen  derselben  87. 

—  Unterschied  der  Berge  gegen  die  Atmosphäre 
125. 

zwischen  Wasser  und  Luft  57. 

—  Veränderlichkeit  87. 

—  —  interdiurne  90, 

—  Verschiedenheiten  nach  den  Längegraden  117. 

—  Verteilung  in  den  Barometerdepressionen  398. 

auf  der  Erde,  Formeln  dafür  119. 

an  der  Erdoberfläche  108. 

theoretische  Untersuchungen  119 

vertikale,   in  den  Barometermazima  und 

-minima  404,  627. 
Einfluss  derselben  auf  die  Druck  Ver- 
teilung in  den  Cyklonen  408. 

—  des  wärmsten  und  kältesten  Monatstages  84. 

—  des  Wassers   und   der  Luft  darüber  im  täg- 
lichen Gange  55. 

—  des  Weltraums  18. 

—  Zunahme  mit  der  Höhe  im  Gebirge  106. 

bei  Nacht  64,  65. 

Temperaturgang,  jährlicher  80. 

Eintritt  der  Extreme  83. 

an  der  flüssigen  Erdoberfläche  50. 

—  —  in  grösseren  Seehöhen  105. 

—  —  Haupttypen  desselben  81. 
Störungen  desselben  84. 

—  —  der  Seen  51. 

—  an  der  Oberfläche  der  Ozeane  49. 

-  täglicher,  dargestellt  durch  Isoplethen  75. 

Elemente  desselben  69. 

Gang  desselben  68. 

Störungen  desselben  74. 

...  —  in  verschiedener  Höhe  über  dem  Boden  62. 

—  Mittel,  Reduktion  auf  die  gleiche  Periode  92. 

—  —  und  Scheitel  wert  97. 

wahre  77 

Temperaturschwankung,    tägliche,    deren    jähr- 
licher Gang  70. 

Thalwind  und  täglicher  Barometergang  328. 

—  des  oberen  Engadin  327. 

—  des  Wallis  327. 

Thalwinde  s  a.  Ber^-  und  Thal  winde  323. 


I   Thalwinde,  deren  Folgeerscheinungen  328. 
I   Thermischer  Äquator  114. 
I   Thermobarometer  129 

I   Thermo-Isoplethen  für  die  Grafschaft  GlatE  103. 
Thermometer,  Aufstellung  27. 

—  und  Thermometerskalen  26. 
Tornado  von  Delphos,  Kansas  545. 
Tornados  539. 

—  in  den  Ver.  Staaten,  deren  Entstehung  541. 

—  deren  jährliche  Periode  542. 

tägliche  Periode  542 

Wirkungen  543. 

Turnadowolke  mit  Abbildung  544. 
Trigonometrische  Reihen,  Berechnung  der  Kon- 

I         stanten  568. 

I   Trockenstadium  aufsteigender  Luftbewegung  231 

I   Tromben  537. 

I   Tropenregen,  Intensität  derselben   273. 


Obersättigung,  Grad  derselben  bei  Kondensation 

ohne  Staub  nach  Wilson  194. 
Unperiodische  Temperatur,  Änderungen  87. 

Vektoren  der  Hochdruck-  und  Niederdruckgebiete 

in  den  Vereinigten  Staaten  397. 
Veränderlichkeit  der  Jahres-  und  Monatfiisummen 

des  Regen  falls  241. 

—  der  Monate  mit  grösster  und  kleinster  Regen- 
menge 263. 

—  der  Monatstemperaturen  89. 
Grösse  derselben  90. 

—  der  Tagestemperatur  96. 

—  der  Temperatur  87,  96 
Verdunstung  157. 

—  Beträge  derselben  158. 

—  und  Psychrometerdifferenz  165. 

—  tägliche  und  jährliche  Periode  159. 
Y-Isobaren  412 
Volumhygrometer  163 

Wärme,  Eindringen  derselben  in  das  Wasser  47. 

—  Fortpflanzung  derselben  vom  Boden   in   die 
höheren  Luftschichten  59. 

Wärmeabnahme  mit  der  Höhe  in  Bergländern  101. 

—  pro  100  m,  Mittelwerte  104. 
Wärmeausstrahlung  35. 

I   Wärmebewegung  im  Erdboden  41,  576. 

Wärmeeinnahme    und    -ausgäbe    im    Erdboden, 
'       deren  jährliche  Periode  46. 
'   Wärmeflächen  75. 

Wärmegang  im  Boden  und  Wasser,  Vergleich  52. 

—  täglicher,  Elemente  desselben  69. 

j and   jährlicher,    an-  der  festen  Erdobcr- 

j         fläche  39-41. 

'  Wärmegewitter  506. 

:  Wärmeleitungsvermögen  der  Luft  9. 

I  Wärmestrahlung  der  Luft  gegen  den  Boden  r)9. 


Alphabetisches  Sach^Register. 
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Wärmestrahlung    zwischen   Himmel    und   Erde 

nach  Hom^n  36. 
Wärmeumsatz,  jährlicher,  im  Boden  53. 

—  in  Seen  und  Meeren  52. 

Wasser,  Erwärmung  und  Abkühlung  desselben  47. 
Wasserdampf,    atmosphärischer,    Abnahme   mit 

der  Höhe  167. 
täglicher  und  jährl.  Gang  desselben  t74. 

—  -  Gewicht  im  Kubikmeter  166. 

—  Kondensation   in  der  Atmosphäre,   Ursache 
derselben  179. 

Stoubteilchen  193. 

Wasserdampfgehalt  der  Atmosphäre,  Abnahme 

desselben  mit  der  Seehöhe  169. 
Schätzung  desselben  171. 

—  der  Luft,  Berechnung  desselben  166. 

EinfluBS  auf  den  Luftdruck  in  der  Höhe  602. 

Ausdrücke  für  denselben  160. 

Messung  desselben  163. 

in   yerschiedenen  Höhen,    Tabelle   zur 

Berechnung  desselben  173. 
Wassergehalt  der  Wolken  224,  225. 
Wasserhosen  und  Tromben  536. 
Wasser-  und  Lufttemperatur  an  den  Küsten  der 

britischen  Inseln  nach  Dixon  58. 
Wassermenge  und  Schneehöhe  229. 
Wellen,  barometrische  153. 

Über  das  Felsengebirge  fortziehend  376. 

Westindische  Cyklonen,  den  Atlantischen  Ozean 

kreuzend  447. 
Entstehung  458. 

—  Orkane  442. 

Westwinde  der  aussertropischen  Breiten  342 
Westwindgürtel  342. 
Wetter  im  allgemeinen  363. 
Wetterkarte  369. 
Wetterkarten  363,  366. 

—  erste,  von  Brandes  366. 
Wetterleuchten  486. 
Wettersäulen,  Tromben  538. 
Wind,  im  allgemeinen  276. 

—  Struktur  desselben  284. 

Windbahnen    in    einem   fortschreitenden   Sturm 

nach  Shaw  389. 
Windbeobachtungen,  Berechnung  derselben  282. 
Winddrehung  mit  der  Höhe  381. 
Winddrehungen   mit  und  gegen  die  Sonne  378. 
Winddmok  und  Geschwindigkeit  279. 

—  Maxima  282. 

Winde,  Ablenkung  vom   Gradienten   und.  Incli- 
nation  371. 

—  Ablenkungswinkel  derselben  371. 

—  —  in  der  Cirrusregion  382. 
in  tropischen  Cyklonen  433. 

—  des  Atlantischen  Ozeans  339. 

—  um  die  Barometer  maxima  393. 

—  stürmische,  tägliche  Periode  296. 

—  Ursache  der  Entstehung  derselben  302. 
H  a  n  n  ,  Meteorologie. 


Windgeschwindigkeit,  abhängig  von   den  Luft- 
druckdifferenzen 308. 

—  Einfluss  der  Lokalverhältnisse  287. 

—  und  Gradient,    Beziehungen    zwischen    den- 
selben 561. 

—  Maxima  derselben  281. 

—  und  -stärke  278. 

—  tägliche  Periode  derselben  288. 

Änderung  derselben  mit  der  Höhe  292. 

auf  Berggipfeln  290. 

—  Zunahme  mit  Höhe  285,  626. 
Windgesetz  von  Buys  Ballot  319. 
Windgürtel  337. 

Windkarten  des  Atlantischen  Ozeans  339,  341. 

—  des  Indischen  Ozeans  343,  :<44. 
I    Windrichtung  278. 

'   —  abhängig  von  Luftdruck  Verteilung  319. 

■   —  Drehung  derselben  nach  rechts  in  der  Höhe  382. 

I    —  mittlere  283. 

I   —  tägliche  Drehung  derselben  298. 

—  tägliche  Periode  297. 
Windrichtungen,  obere,  über  Barometermaxima 

395. 

—  um  die  Barometerminima  371. 

—  (Wolkenzug)  in  verschiedenen  Höhen  um  ein 
Barometerminimum  nach  H.  Clayton  385. 

nach  Hildebrandsson  384. 

nach  Loomis  387. 

Windskalen  280. 

Windstärke,  geschätzte,  verglichen  mit  Messung 
279. 

—  und   Gradient,    Theorie    und   Beobachtungs- 
ergebnisse 561. 

—  jährliche  Periode  296. 

—  Reduktion    der    Schätzungen    auf   absolutes 
Mass  280. 

—  tägliche    Periode,    abhängig    von   Jahreszeit 
und  Witterung  289. 

—  —  Erklärung  nach  Espy  und  Koppen  293- 

—  im  Umkreise  einer  Barometerdepression  402. 

—  Zunahme  mit  der  Höhe  285,  626. 
Windstärken  in   den   tropischen   Cyclonen   435. 
Windsystem,  allgemeines,  der  Erdoberfläche  336. 
Windverhältnisse  des  Atlantischen  Ozeans  339, 

341. 

—  des  Grossen  Ozeans  (2  Tafeln). 

—  des  Indischen  Ozeans  343,  344. 

—  der  Polarregionen  345. 
Windzonen  der  Erde  336. 

—  und  Luftdruckgürtel  337. 
Wintergewitter  500. 

Wintemiederschläge  der  Mittelgebirge  261. 
Winterregen  über  den  Ozeanen  255. 

—  subtropische  255. 

Wintertypen  nach  Teisserenc  de  Bort  469. 
Wirbel,  atmosphärische,  deren  Entstehung  452. 

zur  Theorie  derselben  557. 

41 
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Alphabeüsohes  Sach-Register. 


Wirbel  der  niedrigen  und  hohen  Breiten,  Unter- 
schiede in  denselben  564. 
Wirbelgewitter  509. 

Wirbelsturm  von  Manila,  Oktober  1882  445,  447. 
Wirbelstürme  s.  a.  Cyklonen. 

—  der  Bai  von  Bengalen,  Entstehung  456. 

—  jährliche  Periode  449. 

—  tropische,  Allgemeines  429. 

—  —  Ablenkungswinkel  der  Winde  433. 
Bahnen  derselben  442. 

—  —  deren  Bildungsstätten  449. 
deren  Entstehung  452. 

Ort  und  Zeit  des  Auftretens  441. 

—  —  Unterschiede     gegen    jene     der    höheren 
.  Breiten  454. 

Witterung,  Anomalien  auf  Island  1850—1900  469. 

—  Erhaltungstendenz  465. 

—  in  den  Anticyklonen  397. 

—  mehrjährige  Perioden  473. 

—  Perioden  derselben  479. 

—  in  den  Sektoren  einer  Area  hohen  Luftdrucks 
402. 

—  und  Sonnenfleckeu,  Perioden   474 

—  in  der  Umgebung  eines  Barometerminimums 
377. 

Witterungscharakter  verschiedener  Teile  der 
Erdoberfläche,  Beziehungen  zwischen  den- 
selben 470. 

Witterungserscheinungen,   deren  Ursachen  367. 

—  Zusammenhang  derselben  nach  Dove  364. 
Witterungslehre,  neuere  367. 
Witterungstypen  469. 

—  Ursachen  einer  Beständigkeit  derselben  467. 
Witterungswechsel,  Wahrscheinlichkeit  desselben 

465. 
Wogenwolken  206. 
Wolken,  Allgemeines  200. 


Wolken,  Dicke  oder  Mächtigkeit  derselben  211. 

—  Entstehung  derselben  204 

—  Klassifikation  derselben  201. 

—  leuchtende  3. 

—  und  Nebel,  Bestandteile  derselben    191. 

—  deren  Wassergehalt  224,  225. 
Wolkenatlas  202. 
Wolkenbrüche  269. 

—  Erklärung  274 

Wolkendecke  in  einer  Barometerdepression  370. 
Wolkenelektrizität  551. 

—  Ursache  derselben  553. 
Wolkenetagen  210,  626. 

Wolkenformen  in  einer  Barometerdepression  3S<*. 

—  internationale  Definitionen  202. 

—  deren  tägliche  und  jährliche  Periode   203. 
Wolkengeschwindigkeit  nach  Höhen  212. 

—  nach  Jahreszeiten  213. 
Wolkenhöhen  207,  208. 

—  Tabelle,  Ergebnisse  der  internationalen  ÄIe>- 
sungen  209. 

—  deren  tägliche  und  jährliche  Periode  210. 
Wolkenmessungen  207. 

Wolken-    und    Regenstadium    in    aufsteigenden 

Luftmassen  231. 
Wolkenschild  der  tropischen  Cy klonen   438. 
Wolken teilchen,  deren  Abstände  voneinander  225. 
Wolkenzug,  Geschwindigkeit  desselben  212. 

tägliche  Drehung  desselben  300. 

—  in  der  Umgebung  der  tropischen  Cykloiien  439. 

—  in  den  verschiedenen  Niveaus  um  ein  Baro- 
meterminimum 383. 

Zirkulation,     atmosphärische,     Übersiebt      der 

Theorien  349. 
Zu&:strassen  der  Barometenninima  425 


Verbesserungen  und  sinnstörende  Druckfehler. 


TerbesserUDg'.  Durch  ein  Verseheu  meinerseits  ist  das  Kapitel  Wirbelstürme  als  4.  Kapitel 
eingesetzt  worden.  Es  soUten  ^Die  Wirbelstürme '^  als  3.  Kapitel  unmittelbar  nach  Seite  410 
folgen. 

Im  InbaltsTerzeichiils  ist  die  Aufeinanderfolgre  der  Hanpt-  und  Untertitel  der  Ka- 
pitel 3  nnd  4  sclion  riehtig^  g'estellt  worden.   Sachliche  Konsequenzen  hat  diese  Verstellung  nicht.. 

Femer  soll  es  auf  Seite  557  statt  6.  Kapitel  VI.  Buch  heissen  (wie  im  Inhalt). 

Druelifehier. 

S.  5  Zeile  12:  richtig  gegen  ,den  Weltraum",  statt  „die  HimmelswUrme". 

21  Zeile  10  von  unten:  richtig  0<^  auf  3®,  statt  Oo  auf  1^. 

22  „       1  Anmerkung       ^        „einseitig**  berussten. 
„13  j,  ^        Radau  nicht  Radan. 

24       »12  richtig  0.8  Mm,  nicht  m. 

45       „10  richtig  }/365 

71       „       I   von  unten  fehlt  „Breite"  (mit  der  Breite). 

86      „       6  von  unten  soll  stehen  XIX  320  (Koppen)  statt  420. 

00       „       4  richtig  am,  statt  um. 

29  Anmerkung  2,  Zeile  2,  nimmt  mit  der  Höhe  ab. 

166  Zeile  11  Jelinek  (statt  helinek). 

171   die  2.  Anmerkung  2)  gehört  auf  Seite  172  als  erste  (zu  können*)). 

206  Zeile  7,  Wogenwolken,  statt  Wolkenwogen. 

213       „     1,  14  —  1600  m  statt  12—1600. 

234       „    3,  Bruchteile  von  einem  Millimeter. 

„  12,  ist  vorausgesetzt,  dass  die  Massröhre  rein  cylindrisch. 
347       „  23  Barbados. 

354       „  25  g-7-*=  S  =  2ofy  sin  ^r ,  schlecht  abgeteilt. 

„     3  von  unten  Wirbelring  statt  Winkelring. 

366  „     1  von  unten  1863  statt  1763. 

372  „  23  überschreitet,  statt  überbreitet 

387  „     3  von  unten  N  55"  W,  statt  N  55® 

391  „     5  von  unten  740  statt  470. 

203  „     9  von  unten  Festoon  statt  Feston. 

561  „  22  von  oben  vents  plongeant^. 

79  „11  von  unten.     Die  gewöhnlichen  englischen  Beobachtungstemiine  sind  9''aund9''p 

558       „16  von  oben  —  statt  — 

565       „     2  von  unten:  Report  of  Treasury  Com.  on  Met.  1877  App.  p.  94  question  1700. 


Draok  von  J.  B.  Hinehfeld  in  Leipzig. 
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Mittlere  monatliclie  und  jährliche  Niederschlagsmengen  in  Mm. 

(Die  Zahlen  ia  Klammem  geben  die  Zahl  der  Beobaohtangsjahre  an.) 


Ort 

Jan. 

Febr. 

Mftrz 

Aprü 

Mai 

Juni 

JuU 

Aug. 

Sept. 

Okt. 

Nov. 

Dez. 

J&hr 

Petersburg  (66) 

22 

21* 

23 

24 

43 

46 

68 

69 

51 

43 

36 

30 

426 

Kasan  (29) 

13 

9* 

15 

22 

40 

57 

62 

60 

42 

29 

26 

17 

392 

Moskau  (38) 

29 

23* 

30 

37 

49 

52 

70 

74 

55 

36 

40 

39 

534 

Warschau  (82) 

30 

28* 

34 

37 

48 

69 

76 

78 

49 

44 

37 

36 

566 

Kiew  (36) 

28 

21* 

38 

43 

44 

60 

75 

62 

44 

44 

37 

39 

535 

Odessa  (45) 

23 

19* 

28 

28 

33 

59 

52 

30 

35 

29 

40 

33 

409 

Stockholm  (35) 

20 

18* 

20 

23 

35 

42 

58 

62 

46 

50 

35 

28 

437 

Christiauia  (25) 

31 

24* 

27 

28 

42 

52 

85 

73 

76 

65 

48 

32 

583 

Bergen  (25) 

176 

141 

110 

96* 

104 

111 

150 

175 

210 

223 

171 

189 

1856 

Edinburgh  (120) 

49 

43 

39 

38* 

48 

55 

71 

71 

61 

64 

60 

56 

655 

London  (40) 

51 

41* 

43 

42 

49 

57 

61 

61 

61 

69 

58 

54 

647 

Dublin  (35) 

57 

50 

49* 

49 

51 

49 

65 

77 

56 

75 

65 

61 

704 

Kopenhagen  (30) 

32 

29* 

32 

29 

38 

50 

67 

62 

60 

61 

48 

39 

547 

Hamburg  (30) 

48 

43* 

50 

44 

55 

80 

S6 

76 

67 

65 

58 

61 

733 

Brüssel  (30) 

55 

46 

51 

43* 

59 

63 

78 

78 

69 

74 

68 

65 

749 

Berlin  (30) 

39 

37 

47 

35* 

44 

63 

69 

57 

42 

51 

47 

49 

580 

Leipzig  (30) 

32* 

32* 

49 

40 

51 

75 

78 

66 

46 

51 

49 

45 

614 

Breslau  (30) 

26* 

29 

35 

37 

57 

68 

75 

74 

49 

38 

38 

35 

561 

Wien  (30) 

34* 

37 

51 

50 

72 

71 

67 

68 

42 

51 

46 

48 

637 

München  (30) 

38 

33* 

56 

63 

100 

128 

123 

118 

75 

63 

.  53 

50 

895 

Genf  (30) 

42 

41* 

54 

61 

79 

81 

78 

91 

86 

107 

74 

54 

848 

Budapest  (30) 

38 

27* 

47 

52 

61 

69 

51 

53 

50 

55 

55 

53 

611 

Bukarest  (25) 

32 

31* 

42 

50 

61 

92 

66 

50 

36 

39 

46 

44 

589 

Constantinop.  (48) 

87 

69 

62 

42 

30 

34 

27* 

42 

52 

64 

102 

122 

733 

Athen  (37) 

56 

38 

37 

22 

21 

11 

8* 

11 

14 

45 

76 

63 

402 

Jerusalem  (32) 

162 

129 

90 

44 

7 

0 

0 

0 

1 

10 

58 

140 

641 

Alexandrien  (27) 

57 

31 

19 

3 

1 

0 

0 

0 

3 

6 

40 

50 

210 

Brest  (30) 

84 

75 

57 

54 

49* 

51 

53 

54 

78 

91 

96 

82 

824 

Paris  (30) 

36 

33* 

38 

43 

45 

54 

52 

54 

50 

61 

45 

46 

557 

Bordeaux  (30) 

71 

58 

64 

67 

74 

81 

51* 

55 

66 

94 

93 

74 

848 

Lyon  (30) 

34* 

36 

54 

67 

83 

85 

87 

83 

75 

96 

65 

49 

814 

MarseUle  (30) 

49 

35* 

46 

52 

40 

26 

13* 

25 

61 

88 

76 

56 

567 

Mailand  (116) 

61 

57* 

66 

84 

100 

82 

72* 

82 

88 

119 

111 

74 

996 

Triest  (30) 

56 

53* 

79 

74 

82 

121 

68 

89 

125 

145 

101 

76 

1069 

Rom  (65) 

73 

59 

63 

59 

55 

38 

16* 

28 

69 

104 

113 

83 

760 

Neapel  (59) 

86 

72 

75 

60 

47 

34 

17* 

31 

70 

109 

122 

108 

831 

Palermo  (74) 

75 

64 

70 

43 

26 

16 

6* 

9 

47 

75 

77 

87 

595 

Malta  (43) 

85 

53 

40 

21 

12 

2 

1* 

3 

33 

76 

87 

104 

517 

Madrid  (30) 

34 

28 

45 

47 

45 

30 

12* 

12* 

33 

45 

47 

41 

419 

Lissabon  (30) 

93 

84 

96 

70 

54 

13 

4* 

8 

32 

77 

94 

101 

726 

Valentia  (30) 

34 

31 

39 

39 

43 

21 

12 

9* 

76 

84 

50 

48 

486 

Gibraltar  (30) 

108 

87 

113 

72 

43 

11 

1* 

3 

31 

85 

114 

154 

822 

Madeira  (25) 

106 

81 

73 

54 

23 

13 

1* 

2 

17 

60 

134 

119 

683 

Mittlere  monatliche  und  jährliche  Niederschlagsmengen  in  Mm.  (Fortsetzung}. 


Ort 

Jan. 

Febr. 

März 

AprU 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug. 

Sept. 

Okt. 

Nov. 

Dez. 

Jahr 

S.  Louis  (Senegal) 

(26) 

5 

5 

0 

0 

4 

13 

65 

189 

119 

19 

2 

1 

422 

Kamerun  (11) 

36* 

78 

206 

228 

335 

546 

726 

751 

502 

459 

150 

77 

4094 

Capstadt  (43) 

17 

16* 

24 

47 

99 

112 

89 

84 

55 

41 

28 

20 

632 

Port  Natal  (22) 

117 

115 

116 

77 

51 

19* 

20 

50 

95 

125 

112 

114 

1011 

Sansibar  (19) 

76* 

107 

153 

373 

290 

62 

58 

42* 

44 

104 

152 

162 

1623 

Port  Darwin  (20) 

384 

343 

265 

96 

36 

2 

0* 

4 

9 

59 

115 

280 

1593 

Brisbane  (24) 

168 

215 

208 

133 

70 

100 

67 

66 

50* 

70 

91 

122 

1360 

Sydney  (37) 

94 

140 

138 

145 

129 

137 

109 

72 

82 

73 

80 

66* 

1265 

Adelaide  (50) 

19 

17* 

25 

47 

75 

76 

70 

63 

49 

44 

29 

23 

537 

Perth  (20) 

7* 

12 

19 

49 

133 

165 

147 

144 

80 

50 

23 

19 

648 

Auckland  KS  (40) 

59* 

76 

69 

78 

107 

125 

123 

107 

91 

91 

81 

79 

1086 

Apia(Samoa)(10) 

479 

428 

367 

277 

141 

139 

81* 

109 

160 

183 

263 

422 

3049 

Honolulu  (20) 

102 

116 

96 

79 

80 

46* 

64 

58 

47 

58 

131 

125 

1002 

Tiflis  (47) 

16* 

19 

28 

53 

74 

70 

53 

39 

52 

34 

29 

21 

488 

Tomsk  (17) 

28 

21 

20 

19* 

39 

69 

75 

58 

35 

60 

35 

48 

507 

Irkutsk  (17) 

16 

12 

9* 

14 

29 

58 

73 

62 

41 

18 

15 

21 

368 

Wladiwostok  (14) 

2* 

4 

7 

29 

32 

37 

55 

88 

60 

41 

13 

5 

373 

Peking  (37) 

3* 

5 

6 

16 

36 

77 

240 

161 

65 

16 

7 

2* 

634 

Shanghai  (29) 

52 

62 

84 

89 

92 

172 

120 

155 

124 

61 

49 

29* 

1109 

Hongkong  (20) 

34 

47 

67 

141 

341 

426 

338 

361 

208 

120 

43 

26* 

2152 

Tokyo 

55 

75 

111 

128 

150 

166 

131 

109 

208 

185 

109 

54* 

1476 

Eanazawa*) 

274 

175 

166 

174 

140* 

167 

204 

150 

210 

205 

278 

373 

2516 

Nagasaki 

79* 

86 

126 

196 

211 

318 

245 

204 

202 

110 

90 

84 

1951 

Manila  (38) 

^29 

10* 

19 

28 

102 

248 

381 

361 

375 

192 

136 

58 

1939 

Batavia  (37) 

319 

191 

121 

88 

92 

64 

38* 

69 

106 

129 

229 

1796 

Calcutta  (72) 

11 

24 

33 

55 

144 

302 

325 

342 

262 

130 

17 

7* 

1652 

Delhi  (52) 

26 

15 

17 

9 

18 

81 

213 

189 

112 

10 

2 

11 

703 

Bombay  (84) 

3 

0* 

0* 

1 

14 

522 

624 

378 

278 

45 

12 

1 

1878 

Madras  (88) 

21 

7* 

9 

16 

50 

52 

96 

118 

123 

278 

338 

133 

1241 

Colombo  (30) 

82 

48* 

121 

290 

307 

212 

113 

97* 

127 

365 

319 

161 

2242 

Winnipeg  (22) 

22* 

25 

25 

40 

56 

84 

78 

68 

52 

43 

28 

23 

544 

Newyork  (34) 

89 

91 

96 

79* 

81 

80 

120 

113 

83 

91 

88 

84 

1095 

Washington  (41) 

86 

79 

99 

86 

104 

99 

114 

102 

89 

84 

69* 

79 

1090 

S.  Louis  .(60) 

56* 

68 

86 

94 

119 

127 

97 

89 

79 

71 

79 

71 

1036 

New-Orleans  (26) 

129 

112 

135 

132 

122 

170 

163 

152 

117 

84* 

104 

112 

1532 

S.  Francisco  (47) 

127 

89 

79 

48 

18 

2 

0* 

0* 

5 

23 

71 

132 

594 

Habana  (30) 

69 

58 

46* 

72 

114 

182 

128 

153 

170 

188 

78 

55 

1313 

Mexico  (19) 

4* 

5 

15 

15 

51 

104 

104 

123 

105 

43 

11 

4 

584 

Quito  (5) 

82 

99 

,  123 

177 

117 

38 

27* 

56 

65 

98 

101 

91 

1070 

Pard  (10) 

322 

353 

354 

332 

240 

149 

133 

120 

94 

85 

54* 

152 

2388 

RiodeJaneiro(40) 

119 

110 

137 

116 

92 

47 

41* 

47 

58 

78 

108 

138 

1091 

Buenos  Aires  (40) 

74 

66 

117 

72 

76 

71 

55* 

59 

79 

92 

73 

99 

933 

*)  Liegt  Tokyo  gegenüber  an  der  Ostküste,  hat  Winterregen  bei  den  NW- Winden,  die  über 
das  warme  Japanische  Meer  kommen.  —  Die  Regenmengen  dem  Buche  von  Rein,  Japan,  2.  Auf. 
entnommen.    Angabe  der  Jahre  fehlt. 


Druck  des  gesättigten  Wasserdampfes  in  Mm.   (ßroch). 


-     - 

—  - 



— 



- 



Gewicht 

Temp. 

0.0 
2.15 

0.1 
2.13 

0.2 
2.12 

0.3 

0.4 

0. 

0.6 

0.7 

0.8 

0.9 

pro  m* 

0.0 

—10 

2.10 

2.08 

2.07 

2.05 

2.04 

2.02 

2.00 

2.28 

—  9 

2.33 

2.31 

2.29 

2.27 

.2.26 

2.24 

2.22 

2.20 

2.19 

2.17 

2.47 

—  8 

2.51 

2.50 

2.48 

2.46 

2.44 

2.42 

2.40 

2.38 

2.36 

2.34 

2.68 

—  7 

2.72 

2.69 

2.67 

2.65 

2.63 

2.61 

2  59 

2.57 

2.55 

2.53 

2.90 

—  6 

2.93 

2.91 

2.89 

2  86 

2.84 

2.82 

2.80 

2.78 

2.76 

2.74 

3.13 

—  5 

3.16 

3.14 

3.11 

3.09 

3.07 

3  04 

3.02 

3.00 

2.98 

2.95 

3.38 

—  4 

3.41 

3.38 

3.36 

3.33 

3.31 

3.28 

3.26 

3.23 

3.21 

3.18 

3  64 

—  3 

3.67 

3.64 

3.62 

3.59 

3.56 

3.54 

3.51 

3.48 

3.46 

3.43 

3.92 

—  2 

3.95 

3.92 

3.89 

3.86 

3.84 

3.81 

3.78 

3.75 

3.72 

3.70 

4.22 

—  1 

4.25 

4.22 

4.19 

4.16 

4.13 

4.10 

4  07 

4.04 

4.01 

3.98 

4.53 

—  0 

4.57 

4.54 

4.50 

4.47 

4.44 

4.41 

4  37 

4.34 

4.31 

4.26 

4.87 

0 

4.57 

4.60 

4.63 

4.67 

4.70 

4.74 

4.77 

4.80 

4  84 

4.87 

4.87 

1 

4.91 

4.94 

4.98 

5.02 

5.05 

5.09 

5.12 

5.16 

5.20 

5.23 

5.21 

2 

5.27 

5.31 

5.35 

539 

5.42 

5.46 

5.50 

5.54 

6.58 

5.62 

5.57 

3 

566 

5.70 

5.74 

5.78 

5.82 

5.86 

5.90 

5.94 

5.98 

6.03 

5.95 

4 

6.07 

6.11 

0.15 

6.20 

6.24 

6.28 

6.33 

6.37 

6.42 

6.46 

6.36 

5 

6.51 

6.55 

6.60 

6.64 

6.69 

6.74 

6.78 

6.83 

6.88 

6.92 

6  79 

6 

6.97 

7.02 

7.07 

7.12 

7.17 

7.21 

7.26 

7.31 

7.36 

7.42 

7.25 

7 

7.47 

7.52 

7.57 

7.62 

7.67 

7.72 

7.78 

7.83 

7  88 

7.94 

7.73 

8 

7.99 

8.05 

8.10 

8.15 

8.21 

8.27 

8..32 

8.38 

8.43 

8.49 

8.24 

9 

8.55 

8.61 

8.66 

8.72 

8.78 

8.84 

8.90 

8.96 

9.02 

9.08 

8.78 

10 

9.14 

9  20 

9.26 

9.32 

9  39 

9.45 

9.51 

9.57 

9.04 

9.70 

9.36 

11 

9.77 

9.83 

9.90 

9.96 

10.03 

10.09 

10.16 

10.23 

10.30 

10.36 

9.96 

12 

10.43 

10.50 

10.57 

10.64 

10.71 

10.78 

10.85 

10  92 

10.99 

11.06 

10.60 

13 

11.14 

11.21 

11.28 

11.36 

11.43 

11.50 

11.58 

11.65 

11.73 

11.81 

11.28 

14 

11.88 

11.96 

12.04 

12.12 

12.19 

12.27 

12.35 

12.43 

12.51 

12.59 

1199 

15 

12.67 

12.76 

12.84 

12.92 

13.00 

13.09 

1317 

13.25 

13.34 

13.42 

12.74 

16 

13.51 

13.60 

13.08 

13.77 

13.86 

13.95 

14.04 

14.12 

14.21 

14.30 

13.53 

17 

14.39 

14.49 

14.58 

14.67 

14.76 

14.86 

14.95 

15.04 

15.14 

15.23 

14.37 

18 

15.33 

15.43 

15.52 

15.62 

15.72 

15.82 

15.92 

16.02 

16.12 

16.22 

15.25 

19 

16.32 

10.42 

10.52 

16.63 

16.73 

16.83 

16.94 

17.04 

17.15 

17.26 

16.17 

20 

17.36 

17.47 

17.58 

'  17.69 

17.80 

17.91 

18.02 

18.13 

18.24 

18.35 

17.15 

21 

18.47 

18.58 

18.69 

18.81 

18.92 

19.04 

1916 

19.27 

19.39 

19.51 

18.17 

22 

19.G3 

19.75 

19.87 

19.99 

20.11 

20.24 

20.36 

20.48 

20.61 

20.73 

19.25 

23 

20.86 

20.98 

21.11 

21.24 

21.37 

21.50 

21.63 

21.70 

21.89 

22.02 

20.39 

24 

22  15 

22.29 

22.42 

22.55 

22.69 

22.83 

22.96 

23.10 

23.24 

23.38 

21.58 

25 

23.52 

23.66 

23.80 

23.94 

24.08 

24.23 

24.37 

24.52 

24.66 

24.81 

22.83 

26 

2496 

25.10 

25.25 

25  40 

25.55 

25.70 

25.86 

26.01 

26.16 

26.32 

24.14 

27 

26.47 

26.63 

26.78 

26.94 

27.10 

27.26 

27.42 

27.58 

27.74 

27.90 

25.52 

28 

28.07 

28.23 

28.39 

28.56 

28.73 

28.89 

29  06 

29.23 

29.40 

29.57 

26.97 

29 

29.74 

29.92 

39.09 

30.26 

30.44 

30.€2 

30.79 

30.97 

31.15 

31.33 

28.49 

30 

31.51 

31.69 

31.87 

32.06 

32.24 

32.43 

32.61 

32.80 

32.99 

33.18 

30.08 

31 

33.37 

33.56 

33.75 

33.94 

34.14 

34.33 

34.53 

34.72 

34.92 

35.12 

31.74 

32 

35.32 

35.52 

35.72 

35.92 

36.13 

36.33 

36  54 

36.74 

36.95 

37.16 

33.49 

33 

37.37 

37.58 

37.79 

38.00 

3822 

38.43 

38.65 

38.87 

39.08 

39.30 

35.32 

34 

39.52 

39.74 

39.97 

40.19 

40.41 

40.64 

40.87 

41.09 

41.32 

41.55 

37.23 

35 

41.78 

42.02 

42.25 

42.48 

42.72 

42.96 

43.19 

43.43 

43.67 

43.92 

39.23 

36 

44.16 

44  40 

44.65 

44.89 

45.14 

45.39 

45.64 

45.89 

46.14 

46.39 

41.32 

37 

46.65 

46.90 

47.16 

47.42 

47.68 

47.94 

48.20 

48.46 

48.73 

48.99 

43.51 

38 

49.26 

49.53 

49.80 

50.07 

50.34 

50.61 

50.89 

51.16 

51.44 

51.72 

45.79 

39 

52.00 

52.28 

52.56 

52.84 

53.13 

53.41 

58.70 

53.99 

54.28 

54.57 

48.18 

40 

54.87 

55.16 

55.45 

55.75 

56.03 

56.35 

56.65 

56.95 

57.26 

57.56 

50.67 

Die   letzte  Columne    rechts   giebt  das   Gewicht  des  gesättigten 
pro  Kubikmeter  an  für  die  vollen  Grade. 


Wasserdampfes   in  Gramm 


Höhenstofen  in  Meter  tüi  1  Millimeter  Lnftdrnck-lnderimg  bei 
YerBcIiiedenen  Barometerständen  nnd  Lnfttemperatnren. 

Man  geht  mit  dem  Mittel  des  Barometerstandes  und  der  Temperatur  (oben  nnd  unten) 

in  die  Tabelle  ein. 


-10 

-  8 

-  6 

-  4 

-  2 

0 
2 
4 
6 
8 
10 


18 
20 

22 
24 
26 
28 
30 


Luft- 

] 

Luftdruck  in  Mill 

imetei 

Temp. 

1    760 

750 

740 

730 

720 

710 

700 

690 

680 

670 

660       650 

-10 

;  10.13 

10.27 

10.40 

10.54 

10.69 

10.85 

11.00 

11.16 

11.32 

11.49 

11.66 

11.85 

—  8 

10.21 

10.35 

10.48 

10.62 

10.77 

10.92 

11.09 

11.25 

11.40 

11.58 

11.75 

11.94 

—  6 

10.29 

10.42 

10.56 

10.70 

10.85 

11.01 

11.17 

11.33 

11.49 

11.66 

11.84 

12.03 

—  4 

10.36 

10.51 

10.64 

10.77 

10.93 

11.09 

11.26 

11.42 

11.58 

11.76 

11.93     12.12 

—  2 

10.44 

10.58 

10.72 

10.86 

11.02 

11.18 

11.34 

11.50 

11.66 

11.84 

12.02     1221 

0 

10.52 

10.66 

10.80 

10.94 

11.10 

11.26 

11.42 

11.59 

11.75 

11.93 

12.11 

12.30 

2 

10.60 

10.74 

10.89 

11.03 

11.19 

11.35 

11.51 

11.68 

11.85 

12.03 

12.21 

12.40 

4 

10.69 

10.83 

10.97 

11.12 

11.28 

11.44 

11.60 

11.77 

11.94 

12.13 

12.31 

12.50 

6 

10.77 

10.91 

11.06 

11.20 

11.37 

11.53 

11.69 

11.86 

12.04 

12.22 

12.40 

12.60 

8 

1  10.85 

11.00 

11.15 

11.29 

11.46 

11.62 

11.78 

11.96 

12.13 

12.32 

12.50 

12.69 

10 

10.94 

11.08 

11.23 

11.38 

11.55 

11.71 

11.87 

12.05 

12.22 

12.41 

12.60 

22.79 

12 

11.02 

11.17 

11.32 

11.47 

11.63 

11.80 

11.97 

12.14 

12.32 

12.51 

12.69 

12.89 

14 

11.11 

1125 

11.41 

11.55 

11.72 

11.89 

12.06 

12.23 

12.41 

12.60 

12.79 

12.99 

16 

11.19 

11.34 

11.49 

11.64 

11.81 

11.98 

12.15 

12.33 

12.51 

12.70 

12.89 

13.09 

18 

1  11.27 

11.43 

11.58 

11.73 

11.90 

12.07 

12.24 

12.42 

12.60 

12.79 

12.98 

13.19 

20 

1  11.36 

11.51 

11.67 

11.82 

11.99 

12.16 

12.33 

12.51 

12.69 

12.89 

13.08     13.28 

22 

11.44 

11.60 

11.75 

11.90 

12.08 

12.25 

12.42 

12.61 

12.79 

12.99 

13.18 

13.38 

24 

11.53 

11.68 

11.84 

11.99 

12.17 

12.34 

12.51 

12.70 

12.88 

13.08 

13.27 

13.48 

26 

,  11.61 

11.77 

11.93 

12.08 

12.26 

12.43 

12.61 

12.79 

12.98 

13.18 

13.37 

13.58 

28 

11.70 
'  11.78 

11.85 

12.01 

12.17 

12.35 

12.52 

12.70 

12.88 

13.07 

13.27 

13.47 

13.68 

30 

11.94 

12.10 

12.25 

12.43 

12.61 

12.79 

12  98 

13.16 

13.37 

13.57 

1378 

32 

11.86 

12.02 

12.18 

12.34 

12.52 

12.70 

12.88 

13.07 

13.26 

1 

1  13.46 

13.67 

1388 

640   030  I  620 


I  12.03 
I  12.12 
i  12.21 
'  12.31 
1  12.40 

I  12.49 
12.59 
12.69 
12.79 
12.89 
12.99 


12  I  13.09 
14  ,  13.19 
16   ,  13.29 


13.39 
13.49 

13.59 
13.69 
13.79 
13.89 
13.99 


12.22  !  12.42 


12.32 
12.41 
12.50 
12.60 


12.51 
12.61 
12.71 
12.80 


12.69     12.89 


12.79 
12.89 
13.00 
13.10 
13.20 

13.30 
13.40 
13.50 
13.61 
13.71 

13.81 
13.91 
14.01 
14.11 
14.22 


13.00 
13.10 
13.20 
13.31 
13.41 

13.51 
13.62 
13.72 
13.82 
13.93 

14.03 
14.13 
14.24 
14.34 
14.44 


610 

1262 
12.72 
12.81 
12.91 
13.00 


600        590    I    580 


12.83 
12.93 
13.03 
13.12 
13.22 


13.10  ,  13.32 
13.21  I  13.43 
13.31  I  13.54 
13.42  I  13.64 
13.52  I  13.75 
13.63     13.86 


13.73 
13.84 
13.94 
14.05 
14.15 


13.90 
14.07 
14.18 
14.28 
14.39 


14.26 

14.50 

14.36 

14.60 

14.47 

14.71 

14.57 

14.82 

14.68 

14.92 

13.05 
13.15 
13.25 
13.35 
13.45 

13  55 
13.66 
13.77 
13.88 
13.98 
14.09 

14.20 
14.31 
14.42 
14.53 
14.63 

14.74 
14.85 
14.96 
15.07 
15.18 


13.27 
13.38 
13.48 
13.58 
13.68 

13.78 
13.89 
14.00 
14.11 
14  22 
14.34 

14.45 
14.56 
14.67 
14.78 
14.89 

15.00 
15.11 
15.22 
15.33 
15.44 


570 

560 

13.51 

13.75 

13.62 

13.85 

13.72 

13.95 

13.82 

14.06 

13.93 

14.16 

14.03 

14.27 

14.14 

14.38 

14.25 

14.40 

14.36 

14.51 

14.47 

14.53 

14.59 

14.84 

14.70 

14.96 

14.81 

15.07 

14.92 

15.19 

15.04 

15.30 

15.15 

15.42 

15.26 

15.53 

15.37 

15.65 

15.48 

15.76 

15.60 

15.87 

15.71 

15.99 

• 

550 

540 

14.00 

14.25 

14.10 

14.35 

14  20 

14.46 

14.31 

14.56 

14.42 

14.67 

14.53 

14.80 

14.64 

14.91 

14.76 

15.02 

14.87 

15.14 

14.99 

15.26 

15.11 

15  39 

15.23 

15.50 

15.35 

15.62 

15.46 

15.74 

15.58 

15.86 

15.70 

15.98 

15.82 

16.10 

15.93 

16.22 

16.05 

16.33 

16.16 

16.44 

16.28 

i  16.56 

530 

1452 
14.63 
14.74 
14.85 
14.96 

15.08 
15.20 
15.32 
15.43 
15.55 
15.68 

15.80 
15.92 
16.04 
16.16 
16  28 

16.40 
16.52 
16.63 
16.74 
16.85 


Bei  Temperaturen  unter  — 10*^  multipliziert  man  die  Höhenstufen  für  Oo  (d.  i.  8000  :  b)  mit 
folgenden  Faktoren :  (z.  B.  650  Mm.  u.  — 20o  giebt  12.30X0.927  »  11.40  m). 

—12       —14       —16       —18       —20       —22       —24       —26       —28       —30       —32       —34 
.956        .949        .941        .934        .927        .919        .912        .905        .897        .890        .883        .875 
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